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1- INTRODUCCIóN Y OBJETIVOS
11- SITUACIÓN GEOGRÁFICA
La región estudiada abarca un total de
10.800 Km2, y se localiza en el centro de la
península Ibérica, comprendiendo gran parte de las
provincias de Guadalajara y Cuenca, así como los
extremos orientales de las de Madrid y Ciudad Real
(f¡g. 1.1.1).
Desde un punto de vista orográfico, la zona
de estudio presenta unos relieves moderados, con
un desnivel total próximo a los 900 m, estando las
cotas más bajas en su extremo oriental (valle del río
Tajo,con 552 m) y las más elevadas en la Serranía
de Cuenca (1432 m).






Los rasgos fisiográficos más importantes
son, por una parte, un conjunto de sierras, y por
otra, dos comarcas fisiográficas con características
bien definidas: Lo Alcarria, en el N y NO, y Lo
Manchuelo Conquense en la parte central y SE (flg.
1.1.2). Por lo que se refiere a las sierras, éstas
presentan una orientación general N-S (Sierras de
Altamira, Bascuñana, Almenara, Tondos) a NO-SE
(Serranía de Cuenca y Sierra Pinosa). En cuanto a
la red fluvial, la zona de estudio presenta una red
principal formada por los ríos Tajo, Tajuña,
Guadiela, Guadamejud, Mayor, Cigdela, Riansares,
Záncara y Júcar, con un drenaje principal hacia el
SO-SSO (fig. 1.1.2).
580
Figura ¡.1.1: Localización geográfica de la zona de estudio, en el interior de lapenínsula ibérica, con las principales
poblaciones y viás de comunicación. Las coordenadas corresponden a laproyección U. T.M. del elipsoide Hayford. A
la izquierda se muestra la relación de hojas topográficas y geológicas utilizadasa escala 1:50.000.
Km
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12- SITUACIÓN GEOLÓGICA
La zonaabarcada en esta tesis se encuentra
situada en el interior de la microplaca Ibérica,
adosada a la Cordillera Ibérica, y en las
proximidades del Sistema Central Español. Tanto la
Cordillera Ibérica como el SistemaCentral son dos
cinturones alpinos de deformación intraplaca, que
presentan unaintensidad de deformación moderada.
Ambos se encuentran situados en una posición
intermedia entre las dos grandes cadenas que se
desarrollan durante la orogenia alpina en los bordes
N y 5 de la placa Ibérica: los Pirineos y las Béticas
(fig. 1.2.1).
Las principales unidades estructurales que
aparecen en la zona estudiada son, por una parte,
los cinturones de deformación, y por otra las dos
cuencas terciarias que conforman la cuenca del Tajo
(cuencas de Madrid y de Loranca).
4 Los dos cinturones de deformación que
afloran son: el borde sur-occidental de laCordillera
Ibérica, y el cinturón de pliegues y cabalgamientos
de la Sierra de Altamira, donde afloran materiales
mesozoicos y paleógenos con un grado de
deformación moderado a alto.
4 Por lo que se refiere a las cuencas
terciarias, tanto la cuenca de Loranca (situada entre
la Siena de Altomira y la Cordillera Ibérica), como
la cuenca de Madrid (situada al E de la Sierra de
Altamira y al 5 del Sistema Central), presentan un
relleno sedimentario bastante complejo, con
numerosas discontinuidades. Ambas cuencas
presentan un relleno de tipo continental, y son
dominantes losmateriales detríticos, carbonáticos y
evaporíticos.
El borde oriental de la cuenca del Tajo
presenta una evolución geológica compleja, con
evidencias de actividad tectónica y sedimentaria
durante la mayor parte del Terciario, tal y como

















Figura 1,2.1: Localización geológica del área de estudio, en el interior de la Península Ibérica.
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1973; Álvaro y Capote, 1973; Manera, 1981; De
Vicente el al., 1994; 1996a y b), los datos
estratigráficos y sedimentológicos (Dlaz Molina y
Bustillo, 1985; Torres y Zapata, 1986c; Alonso
Zarza, 1989; Diaz Molina el al., 1989; Alonso
Zarza el al., 1990a y b; Rodríguez Aranda, 1995;
DíazMolina y Tortosa, 1996) y los datos geofísicos
(Racero. 1988, 1989; Querol, 1989; Perucha et aL,
1995). Esta aparente complejidad ha debido estar
condicionada por una serie de factores que
concurren en el área de estudio, entre los que
destacan:
4 Su posición intermedia entre das
cinturones de deformación alpinos (la Cordillera
Ibérica y el Sistema Central) que presentan
características geométricas,cinemáticas y dinámicas
diferentes (Viallard, 1973, 1983. 1989; Guimerá y
Álvaro, 1990; Vegas et aL, 1990; De Vicente el aL,
1992b, 1994, 1996a).
* La presencia de zonas de debilidad y
discontinuidades previas en el basamento hercínico,
que han controlado la sedimentación mesozoica y
han jugado un papel importante durante la
compresión alpina (Alía, 1972; Sánchez Soria
1973; Álvaro el aL. 1979; Querol, 1989; Guimerá
y Álvaro, 1990; Perucha el aL, 1995; Rodríguez
Aranda elaL, 1995).
4 Unaarquitectura estratigráfica mesozoica
en forma de cuila sedimentaria, que adelgaza hacia
el O (Querol. 1989), y que contiene niveles
arcillosos y evaporíticos que favorecen eldesarrollo
de despegues en ésta respecto del basamento
hercínico, al igual que sucede en la Cordillera
Ibérica (Richter y Teichmuller, 1933; Viallard,
1983).
4 Su posición en el centro de la placa
Ibérica, la cual presenta una evolución cinemática
compleja respecto a las placas Euroasiática y
Africana. Estas das placas mayores han estado
convergiendo durante los últimos 70 Ma, lo que ha
originado un comportamiento diferencial y
heterócrono en los márgenes N, 5 y E de la placa
Ibérica desde el Eoceno hasta la actualidad (Dewey
el aL, 1989; Srivastava el aL, 1990; Albarello et al.,
1995).
1.3 - OBJETIVOS
La geología estructural ha alcanzado
durante los últimos años un alto grado de
cuantificación en lamayor partede los métodos que
utiliza, tanto parael estudio de las estructuras, como
de los procesos que las generan. No obstante, y
debidoal rápido desarrollo de losprocedimientos de
análisis, son pocos los trabajos que integran
diferentes metodologías, probablemente debido ala
dificultad para integrar las distintas herramientas.
así como al elevado nivel de especialización de los
diferentes investigadores en cada materia.
Entre las líneas de análisis modernas más
utilizadas, y con mayor grado de desarrollo en el
estudio de los procesos de deformación en la
corteza superior, caben destacar las siguientes:
4 Realización de cortes geológicos
equilibrados, herramienta imprescindible para
cuantificar la deformación y grados de
acortamiento, así como para reconstruir la
geometríade los litosomas antes de la deformacion.
4 Integración de los datos geofísicas y
geológicos, que son fundamentales para la
extrapolación de las estructuras en profundidad, y
por tanto, para la realización de los cortes
geológicos equilibrados.
<‘Estudio de las relaciones entre tectónica
y sedimentación. Tanto la evolución
sedimentológica, como las reconstrucciones
paleogeográficas de los sistemas deposicionales,
son un dato fundamental para el establecimiento de
la cinemáticade las estructuras.
*Análisis y reconstrucción de los estados
de palcoesfuerzos. y su integración espacial y
temporal mediante laconstrucción de loscampos de
esfuerzo que han sido activos en una zona
determinada. Este tipo de análisis puede aportar
información fundamental sobre el origen de los
procesos que han generado la deformación, y por
tanto, ser clave para elaborar una correcta
interpretación geodinámica.
<‘Modeización de los procesos esfuerzo 1
deformación, que proporcionan información muy
valiosa sobre las condiciones de contorno y la
influencia de diferentes factores (geométricos,
dinámicos, reológicos, etc...) en el problema a
considerar. Suelen estarbasadas en la aplicación de
la técnica de los elementos finitos, o bien en la
construcción de modelos análogos. La máxima
utilidad de las modelizaciones es que permiten
comprobar la validez de las hipótesis que se
establecen para explicar las estructuras y/o los
procesos en una zona determinada.
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* Análisis de la topografía mediante la
utilización de modelos digitales del terreno. El
desarrollo de los Sistemas de Información
Geográfica (810) ha proporcionado una poderosa
herramienta que es útil, tanto coma sistema de
almacenamiento de información, como para el
análisis de la fisiografía desde un punto de vista
cuantitativo.
El borde oriental de la cuenca del Tajo
presenta unas condiciones idóneas para su estudio
desde un punto de vista multidisciplinar, lo que
permite la integración de todas las metodologías
descritas anteriormente. Esta zona tiene como rasgo
estructural principal a la Sierra de Altomira, único
cinturón de pliegues y cabalgamientos alpinos de
dirección N-S de más de 100 Km de longitud
presente en el interior de la península Ibérica La
Sierra de Altamira es oblicua a las cadenas alpinas
situadas, tanto en los en los bordes (Pirineos y
Béticas), como en el interior de la península Ibérica
(Sistema Central y Cordillera Ibérica). Por todo ello
el origen de esta estructura es discutido, y, a nuestro
entender, no ha sido estudiado aún de un modo
exhaustivo.
Por lo tanto, el objetivo principal de esta
tesis es el análisis multidisciplinar de las
deformaciones alpinas en el borde oriental de la
cuenca del Tajo desde el Oligoceno hasta la
actualidad, poniendo especial énfasis en la génesis
de la Sierra de Altomira y cuantificando la
deformación asociada de un modo lo más preciso
posible.
De este modo, además de obtener la
evolución geodinámica de éste área, se pretende
contrastar, tanto los resultados proporcionados por
las diferentes metodologías, como la aplicabilidad
de las mismas.
Antes de alcanzar el objetivo principal, nos
hemos marcado, como paso previo, una serie de
problemas y objetivos parciales, entre los que
destacan los siguientes:
1) Estudiar la macroestructura, con especial
interés en las estructuras desarrolladas en la
cobertera, intentando cuantificar el grado de
acortamiento de las mismas.
2) Establecer las relaciones espaciales y
temporales en la formación de las estructuras,
teniendo en cuenta los datos de relleno de las
cuencas terciarias de Madrid y Loranca.
3) Deducir cual ha sido la evolución de los
esfuerzas en la zona de estudio desde el Oligoceno
hasta la actualidad, mediante la construcción de los
diferentes campos de palcoesfuerzos.
4) Establecer laevolución cinemática de las
estructuras que se deduce del conjunto de datos
anteriores.
5) Discutir los factores estructurales que
pueden haber condicionado la localización y
orientación, extremadamente rectilínea, de la mayor
parte de la Sierra de Altamira.
La elección del borde oriental de la cuenca
del Tajo como zona de estudio de esta tesis
doctoral, además de los factores ya comentados,
tuvo motivaciones afiadidas, entre las que destacan:
* Hay un importante número de trabajos
sobre diversos aspectos (incluyendo datos
dinámicos y cinemáticas), en algunas panes de la
propia zona, o de áreas limítrofes (Sistema Central,
Cordillera Ibérica, Montes de Toledo, Llanura
Manchega,...). Estos trabajos limitan espacial y
temporalmente la continuidad de las estructuras en
las inmediaciones de la zona de estudio, por lo que
son fundamentales, tanto para plantear las hipótesis,
como para verificar los resultadas obtenidos durante
la investigación.
*Su localización en el interior de la placa
Ibérica, que constituye una posición de antepais
relativa de las dos grandes cadenas alpinas
desarrolladas en ellos bordes de la misma (Pirineos
en el N y Béticas en el 5). Los esfuerzos generados
durante la génesis de estas cadenas, se han
transmitido hacia el interior de la placa ibérica
durante el Terciario y el Cuaternario.
* Unas condiciones de deformación
relativamente superficiales (nivel estructural
superior), idóneas para el desarrolla de un estudio
estructural con el empleo de técnicas de análisis
poblacional de fallas y de construcción de cortes
geológicos equilibrados, que pueden permitir
alcanzar los objetivos planteados.
* El buen grado de conocimiento del
relleno sedimentaria de las dos cuencas terciarias
presentes en la zona estudiada (Madrid y Loranca),
tanto desde el punto de vista de la estratigrafía y
sedimentología, coma de la paleogeografía.
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* La accesibilidad a un importante
conjunto de datos geofísicos (incluyendo 27 perfiles
de sísmica de reflexión, sondeos petrolíferos y datos
gravimétricos recientes), que han permitido abordar
la estructura del fondo de las cuencas terciarias, y
del techo del basamento con un alto grado de
fiabilidad.
4 El acceso a todas las hojas geológicas a
escala 1:50.000 de la2 serie MAGNA, que si bien
presentan un valor muy heterogéneo, han
constituida la base geológica fundamental sobre la
que se ha trabajado.
Por todos estos motivas, pensamos que el
estudio de la estructura y evolución del borde
oriental de la cuenca del Tajo podía aportar
numerosa información, tanto para comprender
mejor la evolución geadinámica del interior de la
península Ibérica, como para contrastar la validez y
aplicabilidad de diferentes metodologías.
14- PLAN DE TRABAJO
de das partes bien
A) La memoria de la tesis propiamente
B) Las anexos, donde se muestran el mapa
de síntesis estructural, los cortes geológicos
equilibrados, y los datos y resultados del análisis
mesoestructural.
El plan de exposición de la memoria
comprende un total de once capítulos que intentan,
dentro de lo posible, seguir un orden en la
consecución de los objetivos planteados. No
obstante, no se puede olvidar la íntima relación que
existe entre la mayor parte de los capítulos:
O La memoria de la Tesis comienza (cap.
2) con una introducción al estado de conocimiento
geológico actual de la zona de estudio, que sirve
además como un resumen de los antecedentes
geológicos del área. Este capitulo aborda tanto los
aspectos estructurales y de materiales, como una
síntesis de la evolución cinemática de la península
Ibérica duranteel ciclo alpino, que nos servirán de
referenciapara el resto del trabaja.
* El capitulo tres es una síntesis
actualizada de numerosos trabajos, desarrollados
durante las últimas décadas, sobre conceptos.
técnicas y metodologías para el establecimiento de
la evolución dinámica de una zona determinada.
Este capítulo incluye una serie de discusiones
relativas tanto a la aplicación de las diferentes
técnicas que se han empleado, como a la
interpretación metodológica de los resultados, que,





4 El capitulo cuatro consta de una
descripción de los principales rasgos estructurales
que se pueden observar en superficie. Para ello, se
ha dividido el área estudiadauna serie de zonas con
características estructurales diferentes. En este
capítulo se muestran una serie de cartografías
geológicas, elaboradas a partir de trabajos previos
ampliados y modificados, que han constituido la
base para la construcción de los cortes geológicos
equilibrados, y que permiten situar espacial y
temporalmente los datos mesoestructurales.
* El capItulo 5, que se ocupa de la
estructura en profundidad de la zona de estudio, se
encuentra dividido en tres partes:
A) Una descripción de los datos geofísicas
utilizados en este trabaja (perfiles sísmicas y
gravimetría), así como los resultados obtenidos de
los mismos, entre los que destacan: dos mapas de
isobatas (una del techo del basamento y otro del
techo del cretácico), y tres modelos gravimétricos
interpretados.
B) En la siguiente parte se describen el
modo de construcción y las características de los
cortes geológicos equilibrados (Anexo II).
C) Por último, se resumen y discuten las
principales características de las estructuras
observadas en la cobertera y en el basamento, las
relaciones entre ellas, y los datas de acortamiento
que se obtienen en la cobertera en función de su
localización espacial.
4 El capitulo seis muestra los resultados
obtenidos a partir del estudio mesoestructural
realizado en la zona de estudio. Este capitulo
incluye el análisis de más de 3000 planos de falla
con estrías medidos en materiales desde el Jurásico
hasta el Cuaternario, repartidos en un total de 108
estaciones de análisis. La metodología y el proceso
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de tratamiento de los datos hasta obtener los
resultados, son los que se describen y discuten en el
capitulo 3. El resultado de este capitulo es el
establecimiento de tres campos principales de
paleoesfuerzos compresivos que han sido activos
desde el Oligoceno hasta la actualidad, y que han
resultado fundamentales parael establecimiento del
modelo de evolución geodinámica para el área
estudiada.
* En el capitulo siete se describe cual es la
evolución cinemática deducida para las estructuras
descritas en los capítulos 4 y 5, en relación a la
actividad de los campos de palcoesfuerzos que las
han activado (cap. 6). Esta evolución se encuentra
apoyada por las reconstrucciones paleogeográficas
y por la evolución del relleno de las cuencas
terciarias descritas por numerosos autores. La
evolución cinemática se sintetiza mediante la
construcción de una serie de mapas de las
estructuras activas, para diferentes secuencias
temporales, que penniten visualizar la evolución
espacial y temporal de ladeformación.
4 En el capitulo ocho se aborda la
construcción de una serie de modelos basados en la
aplicación de la técnica de los elementos finitos, y
consta de tres apartados principales:
A) En primer lugar se describe una serie de
cuestiones prácticas y de pasos básicos generales,
necesarios para la construcción de modelos
estructurales sencillos mediante elementos finitas.
B) El segundo apartado aborda la
realización de una serie de modelos en planta sobre
los campos de palcoesfuerzos deducidos en el
capítulo 6. En los modelos se han intentadoobtener
las trayectorias de los esfuerzos calculados a partir
de los datos de campo, poniendo especial atención
a lageometría y condiciones de contorno de la zona
estudiada, así como las posición y maguitudes
relativas de las fuentes de esfuerzo.
C) Finalmente, se han realizado una serie
de modelos en corte sobre la influencia de dos
factores en la nucleación y localización de la
deformación en la cobertera: 1) la presencia de un
escalón en el basamento, y 2) el papel que juega el
tipo de comportamiento reológico del nivel de
despegue (plástico o elástico-plástico).
4 En el capitulo nueve se acomete el
estudio de las estructuras, esfuerzos y sismicidad
recientes (desde el Mioceno superior a la
actualidad), y las relaciones entre estos factores y la
fisiografía que se observa en el área de estudio. Esta
aproximación, a pesar de ser descrita en último
lugar por cuestión cronológica, no debe ser tomada
de un modo aislada, ya que es la continuación del
análisis desarrollado en los capitulas 4, 5 y 6. El
capitulo incluye la utilización de modelos digitales
del terreno, la descripción y análisis de elementos
morfotectónicos lineales y planares, la construcción
del campo de esfuerzos reciente con sus estructuras
asociadas, y por último, un análisis de la sismicidad
presente en el área de estudio.
* El capitulo diez consta de la discusión
sobre las principales conclusiones establecidas de
un modo paitial y complementaria en los capítulas
anteriores, e incluye dos aspectos:
A) La discusión sobre el origen de los
campos de palcoesfuerzos en relación a la
cinemática de la placa Ibérica desde el Paleógeno
hasta la actualidad.
B) Una serie de reflexiones sobre los
campos de esfuerzo y el concepto defase o evento
tectónico.
Por último se establecen una serie de
conclusiones de este trabajo.
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2- MARCO GEOLÓGICO Y ANTECEDENTES
En el desarrollo de este capftulo se
describen las principales características geológicas
y estructurales de los diferentes cinturones de
deformación intraplaca queaparecen en la zona de
estudio o en sus inmediaciones (Cordillera Ibérica,
Sierra de Altamira y Sistema Central). Además,
para cada uno de estos cinturones se resumen los
diferentes modelos tectónicos propuestos por
diferentes autores para interpretar la génesis de los
mismos. Este resumen del estado actual de
conocimiento, unido a la cinemática de la placa
Ibérica durante la orogenia alpina y a los datos
estratigráficos, sedimentológicos y paleogeográficos
de las cuencas terciarias, que se describen más
adelante, permitirán comprender el marco geológico
en el que se integran las investigaciones
desarrolladas en esta tesis doctoral.
2.1 - CONTEXTO ESTRUCTURAL DE LA ZONA DE ESTUDIO
2.1.1-14 CORDILLERA IBÉRICA
La Cordillera Ibérica es una cadena
intraplaca de tipo intermedio (Julivert et aL, 1974)
que se encuentra situada en una posición
relativamente lejana de los márgenes de la placa
Ibérica. Su estructuración principal se produce
mediante un proceso de inversión tectónica durante
el paleógeno, del sistema de rift intracontinental
mesozoico de dirección NO-SE. Este sistema de rift
incluye dos cuencas externas con una potente serie
de sedimentos mesozoicos y una orientación
aproximada E-O: Cameros al NO y el Maestrazgo
al SE (Álvaro eraL, 1979; Simón, 1984; Guimerá
y Álvaro, 1990).
Los límites más importantes de la
Cordillera Ibérica se corresponden con dos cuencas
terciarias intraplaca situadas al NE (cuenca del
Ebro) y al 5 y SO (cuenca del Tajo y Llanura
Manchega). Por otra parte, la cuenca terciaria de
Almazán divide a la Cordillera Ibérica en dos ramas
subparalelas bien diferenciadas: la Rama
Aragonesa al NE y la Rama Castellana al SO (fig.
2.1.1). Ambas ramas se encuentran unidas can otros
das cinturones de deformación intraplaca: la Rama
Aragonesa se une a las Cordilleras Costero-
Catalanas a través de la denominada Zona de
Enlace (Guimerá, 1988), y la Rama Castellana se
une al Sistema Central a través del sector de enlace
entre el Sistema Central y la Cordillera Ibérica (De
Vicente, 1988>.
La estructura de la Cordillera Ibérica está
fuertemente influenciada por la presencia de
potentes niveles de arcillas y evaporitas del Triásico
superior que han permitido el desarrollo de una
tectónica en pisos, con tres niveles bien
diferenciados en la vertical (stockwerktectonik,
Richter y Teichmuller, 1933): El zócalo compuesto
por un basamento hercínico y un tegumento con
materiales pérmicos y del Triásico inferior, un nivel
de despegue constituido parlas arcillas y evaporitas
del Triásico medio y superior, y una cobertera
mesozoico-terciaria (Álvaro et aL. 1979; Viallard,
1983; Guimerá y Álvaro, 1990).
La deformación en el basamento hercínico
esta controlada por la presencia de importantes
fracturas tardihercinicas de orientación principal
NO-SE (figs. 2.1.1 y 2.1.2), que controlaron la
sedimentación durante el Mesozoico y que han sido
invertidas presentando un movimiento transpresivo
dextrosa o inverso durante la compresión alpina
(Alvaro et aL, 1979; Simón, 1984; Guimerá y
Álvaro, 1990). La cobertera está básicamente
deformada por medio de pliegues y cabalgamientos
de dirección NO-SE desarrollados a partir de un
nivel de despegue situado en las facies
mecánicamente incompetentes del Muschelkalk y/o
del Keuper (Guimerá, 1988). Además, en la
cobertera también aparecen pliegues y
cabalgamientos orientados N-S y E-O, que son
importantes en áreas locales, como por ejemplo en
la zona de enlace con las Cordilleras Catalanas
(Guimerá, 1988). El sentido de la vergencia de las
estructuras desarrolladas en la cobertera es
centrífugo desde el eje de lacadena (Stille, 1931),
que se encuentra situado aproximadamente en la
Serranía de Albarracín (Guimerá y Álvaro, 1990).
De este modo, las estructuras vergen hacia el NE
(cuenca del Ebro) en la parte nor-oriental de la
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cadena, y hacia el SO en la parte sur-occidental de
la misma <flg. 2.1.1).
Por lo que se refiere a la edad de la
deformación, la mayoría de los autores suponen un
comienzo en el Eoceno superior <Anadón y Roca,
1996>, mientras que la edad del final de la
deformación compresiva presenta un carácter
heterócrono en las diferentes partes de la cordiulert
Oligoceno superior - Mioceno inferior en su parte
oriental (Viallard, 1989; Guimerá, 1988), Mioceno
inferior-medio en el NO <Riba ¿taL, 1983: Colomer
y Santanach, 1988; MufIoz Jiménez, 1992),
Mioceno superior en Cameros <Casas. 1990). A
partir del Mioceno inferior se superpone un
complejo sistema de fosas neágenas sobre las
esflucturas compresivas previas, cuya génesis se ha
relacionado con la apertura del Golfo de Valencia
(Simón, 1984, 1989; Moissenet, 1989). Estas fosas
néogenas presentan geometrías y edades diferentes
a lo largo de la codillera, ya que se desarrollan
durante el Mioceno inferior cerea de la costa, y con
edades mis modernas hacia el interior peninsular,
donde presentan unas orientaciones más paralelas a
la cadena <NO-SE>. Además, el tránsito
compresión-extensión se produce de un modo
gradual y diacrónico, como lo atestigua la presencia
de deformaciones compresivas hasta el Mioceno
superior en zonas sometidas a procesos extensivos





Si bien las principales características
geológicas de la Cordillera Ibérica anteriormente
enumeradas son generalmente aceptadas, el
problema surge, tal y como afirma Simón <1990), a
la hora de profundizar en el origen de la compleja
variedad de direcciones esflcturales y
orientaciones de esfuerzos y deformaciones que en
ella se deducen. En este sentido, se han desaaoflado
diferentes grupos de modelos para explicar la
evolución teitiaria de la Cordillera Ibérica basados
en modelos geotectónicos, sucesión de varias fuses
tectónicas y, finalmente, la integración de todos
estos datos con la cinemática de las placas
tectónica en el Mediterráneo occidental.
L __
F<g¡r. 11.1:Esquemageológico y esrn¡cswnl di La Confihlem ¡Utica (niod edo de GuhnerdyAhwu~ 1990>. Arriba
se usen — esquenu de lasfidias rwdiherctnicas más inymnanrer segUn Simón, 1984 y Canémt, 1989.8, Barcelona;
C¡~, Cuenca, Te. Teruel; MA, Molina de Anzgón; So, Soria; VaL Valencia; CP, Castellón de la Plena; Da, Daroca
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4 El primero de todos los modelos que
explican la génesis de la Cordillera Ibérica dentro
del marco de la tectónica de placas, es el clásico
modelo desarrollada por Álvaro el aL (1979). Estos
autores equiparan la evolución mesozoico-terciaria
de la Cordillera Ibérica can el modelo de
aulacógeno (Aulacógeno Celtibérico) definido por
Hoffman eraL (1974). Las principales etapas dccl
modelo de Álvaro el aL (1979) se encuentran
resumidas en la figura 2.1.2.
+00
A) Modelos de fases.
Este tipo de modelos tienen su origen en los
primeros trabajos micraestructurales desarrolladas
en el sector de enlace Rama Castellana - Sistema
Central y la Sierra de Altamira <Álvaro y Capote,
1973; Álvara, 1975). Posteriormente, al extenderse
las estudios a otras zonas, los resultados de las
orientaciones de esfuerzos principales convergen en
una serie de fases compresivas discretas. Así, se
distinguen en la Cordillera Ibérica una sede de
compresiones sucesivas que se reconocen en los
diferentes sectores, aunque con variaciones en las
orientaciones de las esfuerzos y en las estructuras
asociadas.
Ejemplas de estos modelas de fases la
constituyen las tesis doctorales de Simón (1984)
para el sectar oriental y De Vicente (1988) para el
N de la RamaCastellana (flg. 2.1.3). Estos modelas
presentan diversas problemas, algunos de las cuales
son descritos de un modo autocrítica por Simón
(1990). Este autor señala par ejemplo, y cama casa
extremo de adaptar tal filosofía, la posible
definición de unafase tectónica par cadafamilia de
estructuras abservada y/o solución de inversión de
esfuerzas calculada.
El principal problema de este tipo de
modelos es que, aunque suelen resultar correctos
para describir las estructuras y esfuerzas deducidas
en lugares concretos, éstas pueden interpretarse
como variaciones espaciales en las mismas y no
cama fases diferentes. En este sentida RebaY el aL
(1992) realizan una interesante recopilación de
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Figura 2.1.3: Modelos tectónicos defases desarrollados para dos sectores de la Cordillera Ibérica: A)
y B) Sector de Enlace Cordillera Ibérica - Sistema Central (mod<ficado de Simón, ¡984 y De Vicente,
Figura 2.1.2: Modelo de Aulacógeno Celtibérico de
Álvaro el aL (1979), para explicar la evolución y la
formación de la Cordillera Ibérica basado en el modelo
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esfuerzos a diferentes escalas de observación (ver
cap. 3).
Más recientemente, los modelos de fases
tectónicas han evolucionado conforme han
aumentado las estudios estructurales en la cadena,
y se han desarrollado los métodos de inversión e
interpolación de estados de esfuerzas puntuales. El
resultado de esta evolución es la sustitución del
concepto de fase tectónica (orientaciones de
compresión horizontal, 0HMMC o Dey) por el de
campo de esfuerzos, que consiste en la
representación generalmente bidimensiona] de los
estados de esfuerzos activas en un área y durante un
tiempo determinado (Simón, 1989; De Vicente et
aL, 1996b).
Este tipo de aproximación resulta más
compleca que la solacomparación de las direcciones
de acortamiento deducidas en diferentes lugares, ya
que permite observar las perturbaciones espaciales
causadas por la presencia de grandes estructuras
(desviaciones de esfuerzos), así como las
perturbaciones temporales (salapamiento o
evolución de las campos de esfuerzos). En la figura
2.1.4 se muestra un ejemplo de superpasicion de un
campo compresivo y otro extensivo propuesto por
Simón (1989) para explicar la evolución pilo-
cuaternaria de la Cordillera Ibérica y cuenca del
Ebro.
B) Modelos de mecanismo geotectónico único.
Estos modelos intentan explicar la génesis
de la Cordillera Ibérica, y el conjunto de estructuras
que aparecen mediante un proceso global. Son
clásicos los modelos de Viallard (1979) y Canérot
(1981). que postulan la existencia de procesos
dominantes de cizalla sinestrosa de dirección E-O e
la largo de toda la cadena, y que explicaría tanto las
estructuras compresivas como las distensivas.
OMás recientemente destaca el modelo de
Guimerá (1988), definido en las Cordilleras
Costero-Catalanas y su enlace con la Cordillera
Ibérica, y que está bien documentado aescala micro
y macroestructural. Este autor relaciona la presencia
de esfuerzos NF-SO en la Cordillera Ibérica con
una descomposición perpendicular a las estructuras
“Ibéricas” de los esfuerzos NIOE asociados a la
formación de los Pirineos. Dentro de este modelo,
tanta la Cordillera Ibérica como las Cordilleras
Costero-Catalanas, serían las zonas transpresivas
oblicuas situadas en el antepais del orógena
pirenaico, cuya estructura y localización está
fuertemente controlada por antiguas fallas
tardihercinicas que también controlaron la
sedimentación mesozoica. Posteriormente este
modelo se ha ampliado a toda la Cordillera Ibérica
y la Sierra de Altomira (Guimerá y ¿4ivaro, 1990),
extrapolando hacia el 5 y el O con observaciones
macroestructurales (fig. 2.1.5).
4 Salas y Casas (1993) sugieren un modelo
para la estructura actual de la Cordillera Ibérica
basado en los datos geológicos existentes, en un
análisis de la subsidencia y estratigrafía secuencial
mesozoica, y en datos geofísicas (magnetometría y
gravimetría).
La estructura según este modelo sería el
resultado de tres etapas sucesivas: 1) un proceso de
adelgazamiento mesozoica; 2) un engrosamiento
cartical paleógeno y 3) un nuevo adelgazamiento
cortical. Todos los procesos aprovecharían la
presencia de fallas corticales de dirección NO-SE,
que serían activas y controlarían la deformación en
las tres etapas.
Figura 2.1.4: Modelo de superposición de campos de
esfuerzos para la evolución Plio-Cuaternaria de la
Cordillera ibérica y cuenca del Ebro (nwd¡ficado de
Simón, ¡989).
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Figura11.6: Modelo para aplicar la génesis de la Cordillera Ibérica propuestopor Salas y Casas (¡993).
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Centrándonas en la evolución terciada, el
engrosamiento cortical paleógeno estaría generado
por la colisión entre Eurasia, África y el bloque del
Ebro, siendo este un bloque triangular que sufriría
una rotación horaria dc 200 (Parés, 1988; Parés et
al., 1988), y que sería cabalgado por la placa
Ibérica. Esta colisión produciría unas raices
corticales por debajo de la Cordillera Ibérica de
unas 10 Km, con la que la corteza alcanza un
espesor de entre 38 y 43 Km en el centro de la
misma. La geometría resultante según estos autores
sería la de un pop-up de escala cortical (fig. 2.1.6).
El adelgazamiento Neógeno se produciría en dos
etapas, superponiéndose las estructuras extensivas
sobre las estructuras compresivas previas. Las dos
etapas de adelgazamiento se corresponderían con un
proceso de r(fting (Oligoceno superior? -
Burdigaliense inferior) y una etapa de subsidencia
térmica (Burdigaliense - actualidad; Bartrmna et aL,
1992).
2.1.2 - LA SIERRA DE ÁLTOMIRÁ4
Se ha denominada clásicamente como
Sierra de Altamira al conjunto de alineaciones
mesozoicas (jurásicas y cretácicas) que se extienden
con una dirección aproximada N-S a NNO-SSE
desde Budia (Guadalajara) hasta la línea Quintanar
de la Orden-Belmonte-San Clemente (Álvaro y
Capote, 1973). La Siena de Altamira limita hacia el
O con la cuenca terciaria de Madrid, mediante un
rs
500 520 540 580 580
Figura 2.1.7: Esquema estructural simpl<ficado de la Sierra de Altamira. A la derecha se muestran los tramos
d(ferenciados y las principalesfallas de basamento (ver texto para la explicación).
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contacto de tipo falla inversa, con un salto vertical
de más de 1500 m entre la cobertera mesozoica
indeformada situada hacia el O, y la cobertera
deformada en laSierra de Altamira (Querol, 1989).
Por el E, la Sierra de Altamira limita can la cuenca
terciaria de Loranca, cuyos sedimentos paleógenos
y neógenos se encuentran adosados mediante
discordancias angulares yio progresivas a los
materiales mesozoicos del flanco oriental de dicha
sierra.
Desde un punto de vista estructural, la
Siena de Altamira se corresponde can un cinturón
de pliegues y cabalgamientos que afectan a la
cobertera mesozoico-terciaria, la cual se encuentra
despegada del basamento hercinico y del tegumento
del Pérmico y Triásico inferior (Sánchez Soria,
1973). La estructura general de dicha siena es la de
uno o varios anticlinorios formados por pliegues y
cabalgamientos de dirección media N-S los cuales
presentan una marcada vergencia hacia el O. Dentro
de esta estructura se pueden distinguir una serie de
tramos o sectores bien diferenciados, quepresentan
características estructurales diferentes, tal y como se
describe en el capítulo 4. Así, se pueden distinguir
tres tramos principales desde el N hacia el 5:
septentrional, central y meridional (fig. 2.1.7), que
se encuentran separados entre sí por una serie de
accidentes oblicuos y transversales. Estos
accidentes son conocidos desde las primeros
estudios realizados en la zona (Sánchez Soria,
1973), y se caracterizan por presentar estructuras
oblicuas a las cabalgamientos frontales de dirección
N-S.
A) En su Sector Septentrional, la Sierra de
Altamira consiste en un anticlinorio de dirección N-
5 a N20E, el cual se encuentra formado par
pliegues y cabalgamientos con clara vergencia hacia
el O. Este sector desaparece hacia el N desde el
pueblo de Durón, poruna amortiguación progresiva
de las estructuras por debajo de los sedimentos
terciarias, tal y como revelan los perfiles sísmicos
(Querol, 1989), la que origina la unión de la cuenca
de Madrid can la de Loranca. Al E del anticlinorio
principal de la Sierra de Altamira, aflora de un
modo discontinuo otro cinturón de pliegues
(anticlinorio de Pareja), que presenta las mismas
características que la Sierra de Altomira pero con
un salto vertical menor. Hacia el 5, el tramo
septentrional enlaza con el sector central de la
Sierra de Altamira a través de la zona de
transferencia de Anguix.
B) El Sector Central de la Sierra de
Altamira presenta das a tres anticlinarios formados
por un conjunto de anticlinales, la mayar parte de
ellos volcados y can vergencia hacia el O, que
suelen estar fallados en su flanco occidental
mediante cabalgamientos de continuidad
kilométrica. La dirección general de los pliegues y
cabalgamientos es N-S, y es en este sector donde se
encuentran las mayores alturas de la sierra
(alcanzando los 1.180 m en el pico de Altamira).
Este sector central se encuentra dividido en dos
tramos diferentes (Buendia y Barajas) por la zona
de transferencia de Albalate, que presenta
deformación oblicua y se desarrolla a favor de una
falla de basamento orientada NO-SE (Rodríguez
Aranda et al., 1995).
Hacia el 5, el sector central termina contra
una zona de deformación ablicua de dirección NE-
SO,que se correspondecon una importante falla en
el basamento denominadapor Sánchez Soria (1973)
como accidentedel Riansares, y por Capote (1983)
como falta de Tarancón - Cañete. En este trabajo
denominamos a esta estructura como zona de falta
de Tarancón, y se corresponde con una zona de
transferencia can sentida de movimiento dextrosa
(en relación a los pliegues y cabalgamientos de la
Siena de Altamira) desarrollada en la cobertera
mesozoica, justa por encima de un conjunto de
fallas normales que afectan al basamento (cap. 5).
C) En su Sector Meridional, la Sierra de
Altamira sufre un proceso de rotación antihoraria en
laorientación de las pliegues y cabalgamientos, a la
vez que comienzan aaparecer anticlinales aislados
separados de la alineación principal de la sierra.
Además, la estructura de estos anticlinales
comienza a ser menas apretada, y las datos
geofísicas (cap. 5) demuestran que a partir de la
zona defalla de Tarancón hacia el 5, existe toda
una serie de anticlinales en el interiarde la cuenca
de Loranca, la mayar parte de los cuales se
encuentra cubierto por los sedimentos tercianas.
Dentro de este sector aparecen diversas zonas de
deformación y fallas oblicuas, que Sánchez Saña
(1973) denomina como accidentes del Cigliela, de
Hontanaya y de Villaescusa, y a favor de las cuales
se produce la mencionada rotación escalonada de
los pliegues y cabalgamientos situados entre ellas.
De este modo, es en el sector meridional donde las
estructuras longitudinales pasan detener una
dirección N-S a NO-SE, presentando unas
características intermedias entre las de la Sierra de
Altomira y de la Cordillera Ibérica. Hacia el 5, la
Sierra de Altamira enlaza can la Llanura Manchega
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(“Guadarrama”) (Muñoz Martín et al., 1994).
a través de unazona de fractura en el basamento de
dirección E-O que se encuentra cubierta por
materiales cuaternarios y pliocenos (accidente de
San Clemente, Sánchez Soria, 1973; falla de
Valencia, Canérat, 1989; accidente del Zóncara,
Alfaro etaL, 1991).
El contacto entre la Sierra de Altamira y el
extremo SO de la Cordillera Ibérica se produce a
través de otra zona de deformación oblicua situada
en la parte SE del sector meridional de la Sierra de
Altamira: zona de falla de San lorenzo de la
Parrilla, de orientación ENE-OSO (fig. 2.1.7).
Modelosgeotectónicos propuestos para elorigen
de la Sierra deAltomira
4 El primer grupa de estudias geológicos
y estructurales realizados en la Sierra de Altamira
atribuyen a la ésta un carácterde Hora, explicando
su origen mediante la adaptación de la cobertera a
las movimientos del zócalo (Fontboté y Riba, 1956;
Riba y Ríos, 1960, 1962). Todos estos modelos
consideran que el plegamienta de la Sierra de
Altamira se desarrolla, con algunos pulsos
máximos, a la largo de todo el Terciario. Alía
(1960) considera quela Sierra de Altamira coincide
can un umbral en el zócalo, el cual desciende desde
Figura 2.1.8: Deferentes modelos tectónicos para laformación de laSierra de Altontira A) Modelo de “Horst” (Mart(n
Escorza, 1983); B) Modelos defases tectónicas (Manera, ¡981) y C) Calvo et aL (¡991) y D) modelo de campo de
esfuerzos local producido por la superposición de dos tensores regionales con compresión NR (“Ibérica” y NO
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ella hacia el pié de la Siena de Guadarrama,
asumiendo, además, la existencia de una tectónica
intramiocena en la cuenca del Tajo.
Hasta el final de los alias sesenta se
mantienen este tipo de modelos: García Rodríguez
y Rey Jorissen (1969) asumen la existencia de un
umbral en el zócalo a lo largo de la Sierra de
Altamira; Capote y Carro (1970b) afirman que la
mayor deformación se produce entre el Oligoceno
y el Mioceno, existiendo discordancias progresivas
en elPaleógeno y en el Mioceno, e interpretan que
el plegamiento de la región ha tenido como causa
primaria el movimiento de bloques en la vertical, lo
que produce algunos empujes laterales, dentro de
una tectónica en pisos (stockwerk), con despegues
en la cobertera mesozoica. En la figura 2.1LA se
muestra un ejemplo de este tipo de modelos, que
han perdurado hasta los primeros alias 80 (Martín
Escarza, 1983).
4A partir de los primeros estudios micra y
mesoestructurales desarrollados en la Siena de
Altamira durante los alias setenta, comienza a
hacerse evidente la necesidad de empujes laterales
para explicar las estructuras observadas en la
cobertera.
En este sentido, Álvaro y Capote (1973), a
partir de un análisis micra y mesoestructural en el
sector central de la Sierra de Altamira, deducen que
las pliegues, estilolitas y desgarres están originados
por una única fase de plegamiento, con un
acortamiento horizontal aproximadamente ENE-
OSO, al que se superpone una etapa extensiva
posterior con extensión según N-S.
Manera (1981), a partir de un análisis
micraestrucural frágil desarrollado en el extremo
sur-occidental de la Sierra de Altamira, afirma que
la macroestructura de en esta parte está originada
por una compresión horizontal según una dirección
NE-SO, que generaría pliegues por buckling y fallas
durante el mismo proceso, si bien deduce das fases
compresivas previas que no producen
macroestructuras importantes (fig. 2.1.88). Todos
estos autores no proponen ningún mecanismo
geotectónico para explicar los esfuerzos que
generarían estas estructuras, y se limitan a realizar
una correlación con los datos y edades de
deformación deducidos en la Cordillera Ibérica.
4 No es hasta el modelo de Guimerá y
Álvaro (1990), cuando se interpreta la fonnación de
la Sierra de Altamira dentro del marca de las
deformaciones y cinemática de la placa Ibérica
durante el Terciario. Estos autores proponen una
interpretación de la Sierra de Altamira dentro del
mecanismo geotectónico único de Guimerá (1988)
para explicar el conjunto de las estructuras alpinas
del tercio nor-oriental Ibérico (Pirineos, Catalánides
y Cordillera Ibérica). Según este modelo, la Sierra
de Altamira sería una rampa oblicua desarrollada
en la cobertera, fruto de la rotación causada por el
empuje frontal hacia la zona de antepais del
orógeno pirenaico, situado al SE de la zona de
estudio. Estos autores basan esta hipótesis en la
continuidad estructural entre la parte meridional de
laSierra de Altamira y las estructuras Ibéricas (NO-
SE), así como la edad más moderna de las
deformaciones hacia el N de laSiena de Altamira
(fig. 2.1.5).
4’ Calvo et aL (1991) proponen que la
Sierra de Altamira es, en conjunto, un gran
cabalgamiento de dirección N-S y vergencia hacia
el O, segmentado por una sede de transfers N’70E
dextrosas y N140 sinestrosas, que se ha originado
poruna compresión horizontal de dirección N9OE-
Nl lOE. Estos autores sugieren la idea de que la
deformación en la Sierra de Altamira pudiera estar
causada por la superposición temporal de una
compresión NE-SO (Ibérica, de edad Oligocena) y
otra NO-SE (Guadarrama, de edad Miocena). Por
otra parte, estos autores realizan una correlación
entre los eventos tectónicos en los bordes de la
cuenca de Madrid y la evolución en el relleno de la
cuenca (fig. 2.1.SC).
O Posteriormente Muñoz Martín (1994) y
Muñoz Martín eraL (1994) interpretan que laSierra
de Altamira se genera mediante la actuación de un
campo de esfuerzos compresivo orientado E-O
(denominado Altomira) durante el Oligoceno
superior-Miocenoinferior. Estos autores proponen
que el origen de estos esfuerzos estaría relacionado
con la superposición de los esfuerzos Ibérico-
PirenAicos, con los esfuerzos NO-SE de origen
Bético que alcanzarían el centro peninsular en el
tránsito Oligoceno - Mioceno. Esta hipótesis está
basada en datos microestucturales y observaciones
macroestructurales realizados en el extremo
septentrional de la Sierra de Altamira y su enlace
con la Cordillera Ibérica (fig. 2.l.8D).
2.1.3 - EL SISTEMA CENTRAL
ESPAÑOL
El Sistema Central Español es una cadena
intracratónica rectilínea desarrollada durante el
Terciario en el centro de la placa Ibérica, que
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presenta una dirección general N6OE en su parte
oriental y E-O en su parte occidental, y cuya altura
sabrepasa las 2500 m. El Sistema Central limita al
N y al 5 con das de las principales cuencas
terciarias continentales de la península Ibérica
(Duero y Tajo, respectivamente) mediante un
contacto de tipo falla inversa (Racero, 1988; Capote
et aL, 1990). Hacia el E, el Sistema Central se une
a la Cordillera Ibérica a través del denominado
sector de enlace (De Vicente, 1988), mientras que
hacia el O se extiende hasta Portugal (fig. 2.1.9).
Los materiales que afloran en las partes
internas de esta cadena tienen edades comprendidas
entre el Precámbrico y el Paleozoico superior, y se
encuadran dentro del Macizo Hespérico. Estos
materiales sufrieron varias etapas de deformación y
metamorfismo durante la orogenia Hercinica, y se
encuentran intruidos por numerosos cuerpos
graníticos, mayoritariamente post-tectónicos.
Durante las últimas etapas del ciclo Hercínico, y
durante las primeras del Alpino (Pérmico-Jurásico),





asociado a la megacizalla dextrosa entre Laurasia y
Gondwana (Arthaud y Matte, 1977). Este proceso
de intensa fracturación (denominado comúnmente
mardihercinico) ha tenido una gran influencia tanto
en la sedimentación de los materiales mesozoicos
coma en la localización de las deformaciones
compresivas posteriores. Sobre los materiales del
basamento hercínico, se dispone una cobertera
mesozoica-paleógena inferior con geometría de
cuila que, en términos generales, adelgaza hacia el
E hasta desaparecer a la longitud del meridiano
4O3o~O (al oeste de Segovia).
La estructura alpina del Sistema Central
(flg. 2.1.9) consiste en un pop-up de escalacortical
(Vegas et aL, 1986, 1990; De Vicente et aL, 1991),
cuyos límites están constituidas por dos grandes
fallas inversas con buzamientos contrarias: fallas
del borde N y del Borde 5 (Racero, 1988, 1989;
Querol, 1989; Capote et al., 1990). El basamento
hercínico está claramente afectado por las
estructuras compresivas alpinas, y no se aprecian












Figura 2.1.9: Esquema geológico y tectónico de las deformaciones alpinas en el Sistema Central Español y corte
estructural equilibrado para su mitad oriental (De Vicente et al.,1996b).
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mesozoica-paleógena. En su mitad oriental, las
principales estructuras que se desarrollan son fallas
inversas de dirección N6OE, que superponen el
basamento hercinica y la cobertera sobre los
materiales terciarios de las cuencas del Duero y del
Tajo. El acortamiento total calculado ligado a los
cabalgamientos es de un 22 %, y éste se compensa
lateralmente mediante la actuación de fallas en
dirección (transfers) con direcciones bien definidas
Nl4OE dextrosas y N-S sinestrosas (De Vicente y
González Casado, 1991; De Vicente el al.. 1994).
Los estudios microestructurales deducen que la
dirección de acortamiento general de la cadena es
N15OE en su parte oriental (sierras de Guadarrama,
Somosierra, Alto Rey) y N-S en su parte occidental
(Sierra de Gredas) (De Vicente el aL, 1996b).
Por otra parte, la disposición irregular de
los materiales metamórficos e ígneos, mucho más
abundantes estos últimos en la parte occidental,
produce la presenciade estilos tectónicos diferentes.
Así, la deformación alpina reactiva las
discontinuidades previas (fallas, planos de
estratificación y esquistosidad) sobre los materiales
metamórficos, los cuales se deforman
conjuntamente con la cobertera mesozoico-
paleógena. En estas casos, se desarrollan
cabalgamientos y pliegues de propagación de falla
cuando las discontinuidades presentan bajos
buzamientos (Macizo de Honrubio), y fallas en
dirección (desgarres) cuando san altos. Por el
contrario, donde dominan los materiales ígneos, la
deformación se acamada mediante un número
menor de fallas, pero con un mayar salto vertical,
siendo la mayor parte de estas fallas antiguos
desgarres tardihercinicos reactivados como fallas
inversas (Capote el aL, 1990; De Vicente y
González Casado, 1991).
El comienzo de la edad de ladeformación
no está muy controlado, aunque algunas autores
sitúan los primeros movimientos en el Cretícico
superior (Vegas el aL, 1990). Además, la edad de la
deformación parece ser diferente en los dos bordes
del Sistema Central: así, existe una buena
concordancia entre diferentes autores en situar la
etapa de máximo levantamiento en el borde 5 entre
el Mioceno medio y el superior, lo cual está
apoyado por los datos del relleno de la cuenca de
Madrid (Calvo eral., 1989b; Alonso Zarza el aL,
1 990a), así como recientes estudios sobre de trazas
de fisión en apatitos (Selí el aL, 1995). Por el
contrario, hay algunos problemas de datación en los
materiales terciarias afectadas por las fallas inversas
del barde N, situándolos algunos autores en el
Mioceno inferior-superior (Carrales, 1982; Portera
elaL, 1982; Corrochano el aL, 1983), y otras en el
Oligoceno (Olmo y Martínez Salanava, 1989;
Santisteban el aL, 1991).
Este posiblediacronismo en la actividad del
borde N y 5 del Sistema Central parece tener un
reflejo en la situación actual, donde la falla del
borde 5 del Sistema Central presenta una cierta
actividad sísmica (Giner, 1996), y coincide con el
mayor salto topográfico respecto a la cuenca del
Tajo. Por el contrario, la falla del Borde N del
Sistema Central no presenta sismicidad, y su traza
se encuentra desplazada respecto del salto
topográfico mayor, situado más al 5, lo que sugiere
una actividad más reciente del borde 5 del Sistema




La génesis del Sistema Central ha suscitado
el interés de los investigadores desde hace muchas
décadas (Hernández Pacheco, 1923), y, en general
se pueden distinguir tres tipos de modelos en base
al tipo de tectónica que lo origina: modelos de tipo
compresivo, extensivo y de desgarre.
Un problema añadido consiste en la
ausencia de perfiles sísmicas profundas a través de
la cadena, la que no permite ni extrapolar los datas
en profundidad con fiabilidad, ni comprobar la
validez de las diferentes modelos. En este sentida,
algunos trabajas recientes (Suriñach y Vegas. 1988;
ILIHA, 1993; Pérez Agudo, 1995) permiten inferir
algunas de las características de la corteza en
profundidad. Por el contraria, la estructura del
SistemaCentral en superficie es en general aceptada
por la mayoría de los investigadores, estando el
problema en la continuidad de las estructuras en
profundidad, y en el origen de los esfuerzos que han
originado el levantamiento del Sistema Central. A
continuación se describen brevemente los diferentes
modelos que se han descrito para la cadena, los
cuales se encuentran resumidas en la figura 2.1.10.
4’ Uno de los primeros modelos lo
constituye el de Birot y Salé (1954), en el que estos
autores ponen de manifiesta la existencia de fallas
inversas entre las bloques del Sistema Central, los
cuales están levantados por una compresión
horizontal que actúa hasta el Mioceno superior. El
resultado de esta compresión horizontal es un
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levantamiento en superficie y un engrosamiento en
profundidad, aunque estas autores admiten la
existencia de movimientos verticales tardíos
causados por reajustes isostáticos.
O A partirde la década de los 60 esta idea
se sustituye por otra, según la cual la estructura del
Sistema Central se encuadra dentro de la
denominada bóveda Castellano-Extremeña,
estructura cortical de forma elíptica cuyo eje se
orienta NE-SO, y que produce un abombainiento de
la corteza (Alía, 1972). La estructura del Sistema
Central estada generada par fallas subverticales,
con movimientos diferenciales entre ellas, las cuales
producen una elevación del Moho por debajo del
Sistema Central (Carbó y Capote. 1985). Este tipo
de modelos “verticalistas” tuvieron su mayor
exponente en los trabajos de Alía (1960, 1972.
1976); Alía el al. (1980) y Martín Escorza (1976,
1983). El origen de esta mega-estructura podría
estar causado por esfuerzos laterales, o bien por
esfuerzas transmitidos desde el manto, como
consecuencia de empujes verticales (fig. 2.l.IOA).
* En los primeros años 80, se desarrollan
una serie de modelos que sugieren que el Sistema
Central tiene en profundidad una estructura en flor,
generada poruna tectónica transpresiva (Meglas el
aL, 1983). En esta línea, Portero y Aznar (1984)
asimilan el Sistema Central a un “rhomb horsí”,
originado por una tectónica transpresiva y una
deformación inverso-direccional sinestrosa en las
fallas del borde N y del borde 5 del Sistema
Central. Estos autores explican de este modo la
geometría en forma rómbica del Sistema Central,
así como la presencia de pequeñas cuencas
interiores terciarias a las que consideran de tipo
“pulí-apan” (fig. 2.l.IOB).
4 Vegas caL (1986)yVegas el aL (1990)
proponen un modelo denominado de deformación
distribuida, según el cual el Sistema Central se
estructura en dos etapas: una primera desde el
Cretácico superior al Paleógeno de tipo cizalla
simple dextrosa, que explicaría la deformación
aparente que sufre el dique de Plasencia y la
formación de las cuencas paleógenas con geometría
rómbica en el interior del Sistema Central.
Posteriormente se desarrollaría una etapa
compresivadurante el Mioceno medio-superior que,
mediante una mecanismo de cizalla pura, producirla
unaestructura de tipo pop-up. Estos autores aportan
unasección de la cortezaen profundidad basada en
un perfil sísmico (Suriñach y Vegas, 1988) en el
que se observa un engrosamiento cortical por
debajo del Sistema Central. De este modo la
deformación mediante fallas inversas de alto ángulo
en superficie se acomodaría por engrosamiento
cortical en la corteza inferior dúctil (fig. 2.1.1 OC).
<‘En los primeros años 90 se desarrolla un
grupo de modelos que postulan que el Sistema
Central es una estructura compresiva formada por
cabalgamientos, desarrollada a favor de un
despegue situado en la base y/o en el interior de la
corteza. Estos cabalgamientos (así como las fallas
laterales que actúan como íransfers), estarían
activadas por la transmisión de los esfuerzos desde
las Cordilleras Béticas hacia el interior peninsular.
El primero de este grupo de modelos lo constituye
el desarrollado por Warburton y Álvarez (1989) y
Banks y Warburton (1991), en el cual estos autores
Figura 2.1.10: Esquema de los diferentes grupos de
modelos tectogenéticos sobre elSistema CentraL A) Alía
el al. (1980>; fi) “Rhomb horsí’ (Portero y Aznar,
1984); C> Deformación distribuida (Vegas el al., 1990);
D) Cabalgamientos de piel fina (Warbunon y Álvarez,
1991); E) Cabalgamientos y ‘íransfers” de piel gruesa
(De Vicente elal., 1994, 1996b).
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proponen una estructura del Sistema Central de tipo
piel fina, con despegues y duplicaciones
generalizados de la cobertera mesozoica a favor de
las facies plásticas del Keuper (fig. 2.1.IOD). La
principal importancia de este modelo es quefue el
pnmero en proponer un modelo de cabalgamientos
para el Sistema Central, pero, sin embargo, presenta
graves problemas, como son el que no existen
duplicaciones de la cobertera en la parte N del
Sistema Central, o la interpretación como normal de
la falla del bordeS.
O Por último, y muy documentados a nivel
micra y macroestructural son los sucesivos modelos
desarrollados por De Vicente et al. (1992, 1994,
1996b) para la parte oriental del Sistema Central
(fig. 2.1.1 OE). Estos modelos consisten,
básicamente, en una estructura en pop-up, con dos
sectores bien diferenciados:
1) Una parteN, en
una serie de cabalgamientos
discontinuidades previas
metamórficos.
la cual se desarrollan
imbricados a favor de
en los materiales
2) Hacia el 5, y debido al dominio de los
materiales ígneos, las fallas inversas se verticalizan
en profundidad, generando estructuras simétricas en
pop-up y pop-down.
Estos autores indican la presencia de un
nivel de despegue basal en la parte N, a unos 4-5
Km de profundidad, mientras que hacia el 5, en su
primer modelo (De Vicente el al., 1992b) suponen
la continuación del nivel de despegue hacia las
Cordilleras Béticas. Posteriormente De Vicente el
al. (1994, 1996b) admiten que ladeformación frágil
de la corteza superior se puede compensar en
profundidad con un engrosamiento cortical tal y
como habían propuesto Vegas el aL (1990). El
acortamiento calculado es de un 22 %, y éste se
encuentra acomodado lateralmente por fallas
direccionales NO-SE dextrosas y N-S sinestrosas.
Dentro de este esquema se incluye la Rama
Castellana de la Cordillera Ibérica, la cual no sería
sino el límite transpresivo dextroso del Sistema
Central durante la mayor parte del Neógeno (De
Vicente, 1988; De Vicente el al., 1994).
2.2 - DESCRIPCIÓN DE LOS MATERIALES
En este apanado se realiza una descripción
de los diferentes materiales que aparecen en la zona
de estudio, tanto aflorantes como en el subsuelo.
Para su descripción, se han dividido en dos grupos
diferentes en relación a la edad de las compresiones
alpinas, objetivo fundamental de este trabajo:
1) Materiales previos a las compresiones
terciarias. La descripción de los mismos se va a
centrar en su descripción litológica y su arquitectura
estratigráfica, poniendo especial énfasis en su
comportamiento mecánico frente a los esfuerzos
compresivos (competencia relativay resistencia).
2) Materiales sin y post-tectónicos con las
compresiones alpinas, que rellenan las cuencas
terciarias. Su descripción se va a realizar de un
modo mucho más exhaustivo, poniendo especial
énfasis en la evolución del relleno de las cuencas y
paleogeografía. Todos estos datos son de gran
importancia para la datación e interpretación
cinemática de las estructurascompresivas terciarias.
2.2.1 - MATERIALES PREVIOS A LAS
COMPRESIONES TERCIARIAS
En este grupo de materiales están incluidos
desde los pertenecientes al basamento cristalino y/o
metamórfico (accesible únicamente mediante los
sondeos), a la serie mesozoica que aflora en el
borde de la Cordillera Ibérica y la Sierra de
Altamira.
Dado que la relaciones entre la tectónica-
sedimentación durante el Mesozoico no son el
objetivo de este trabajo, no se describen de un
modo exhaustivo las características
sedimentológicas y/o paleogeográficas de las
distintas unidades mesozoicas. En la figura 2.2.1 se
muestra una columnasintética de la serie mesozoica
más completa. que se encuentra en el borde de la
Cordillera Ibérica. Las unidades sedimentarias
mesozoicas adelgazan desde el E hacia el O, hasta
desaparecer completamente, a excepción del
Cretícico superior, en el centro de la cuenca de
Madrid. Este acuñamiento de las unidades
sedimentarias mesozoicas está relacionado tanto con
ausenciadeposicional, como por la erosión asociada
con ladiscordancia erosiva situada en la base de la
Fm. Utrillas.
A) Basamento pre - Mesozoico
Aunque el basamento no aflora en
superficie en ningún lugar de la zona de estudio, sí
es perforado por algunos sondeos petrolíferos
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Fm. Margas, Arcillas y Yesos
de Villalba deja Sierra
Niyl de
déSPOCUS LC~I
Fm. Carriolas de Cuenca
(6 Fm. Cuenca Superior)
Fm. Dolomías Brectioides de Cuenca(6 Fm. Cuenca Inferior)
Fm. Calizas Dolomíticas del
Pantano de la Tranquera
Fm. Dolomias de la
Ciudad Encantada
Fm. Margas de Casa Medina
Fm. Dolomías Villa de Ves
Fm. Dolomías de Alatoz
Fm. Margas de Chera




Fm. Carbonatada de Chelva
(Mb. Calizas nodulosas de Casinos>
Fm. Margas y Calizas de Turmiel
Fm. calizas Bioclásticas de Barahona
Fm. Margas de Cerro del Pez
Fm. Calizas y Dolomías de
Cuevas Labradas
Fm. Dolomías Tableadas de Imán
Facies 5<EUPER”
Figura 2.2.1: Columna sintética de la serie mesozoica más completa que aparece en el borde SO de la Cordillera
Ibérica, en la Serranía de Cuenca (modificado de Querol. 1989; Alonso el aL, 1993; Segura et al., 1993, y de las hojas







Fm. Carriolas de Cortes de Tajuña
21
Capitulo 2 Marco Geológicoy Antecedentes
(Querol, 1989), distinguiéndose tres tipos diferentes
(flg. 2.2.2):
* Basamento granítico: Es alcanzado por
los sondeos más orientales situados en la cuenca de
Madrid: Tielmes-I, en el centro de la cuenca de
Madrid al E de la zona de estudio, y Tribaldos - 1,
situado en la cuenca de Madrid en las proximidades
de la Sierra de Altamira (flg. 2.2.2). La información
geofísica, y otros sondeos presentes en la cuenca de
Madrid, demuestran que la mayor parte del fondo
de la cuenca está constituido por granitos, a
excepción de un sinclinorio situado entre
Guadalajara y el sondeo de El Pradillo, formado por
un potente conjunto pizarroso (Querol, 1989;
Bergamín y Tejero, 1994).
4 Basamento metamórfico paleozoico: En
la zonacentral de la cuenca de Loranca, los sondeos
de Belmontejo-I y de El Hito-I, perforan sedimentos
metamórficos paleozoicas pizarrosos y cuarciticos.
Los datos gravimétricos en la mitad septentrional de
la cuenca de Loranca confirman su extensión hacia
el N. por lo que la mayor parte del basamento de
esta cuenca se encuentra formado por este tipo de
materiales.El contacto con los granitos de lacuenca
de Madrid se realiza mediante una importante falla
situada por debajo de la Sierra de Altomira que se
describe en el capItulo 5 (falla de Sacedón, Perucha
et aL, 1995).
* Basamento gnelsico: Estápresente en los
sondeos de Santa Bárbara-I, al NO de la zona de
estudio, y de Torralba-!, en las proximidades de la
Sierra de Bascuñana (fig. 2.2.2). El contacto entre
los gneises del N y las pizarras y cuarcitas presentes
en la cuenca de Loranca se produce a través de una
importante zona de falla de dirección próxima aE-
Figura 2.2.2: Distribución y espesores de las unidades mesozoicas en la parre oriental de la cuenca del Tajo. A y B)
Potencias y facies del Keuper en los sondeos petrol<frros. C) Materiales mfrayacentes de la Ftn. Utrillas o del Cretácico
superior D) Potencia del Cretácico superior en sondeos (mod<ficado de Querol, 1989).
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O que se extiende hacia el interior de la Cordillera
Ibérica, y a favor de la cual se desarrolla en la
cobertera el sistema de cabalgamientos de
Huertapelayo (ver el modelo gravimétrico 1, cap.
5). Por lo que se refiere alos gneises presentes en la
parte oriental de la cuenca de Loranca, los datas
gravimétricos y el sondeo de Torralba muestran la
presencia de un bloque formado por materiales de
este tipo limitadopor fallas por debajo de la Sierra
de Bascuñana (Perucha et aL, 1995). La presencia
de este bloque de menor densidad que los
materiales pizarrosos, justifica la presencia del
mínimo gravimétrico por debajo de la Sierra de
Bascuñana, hecho que va en detrimento de un
mayor espesor de yesos y sales, tal y como propone
Querol (1989).
B) Triásico
En la zonade estudio sólo aparecen algunos
afloramientos de materiales del Triásico medio y
superior (facies Keuper) situados a lo largo del
borde de la Cordillera Ibérica y en el anticlinal de
Priego. Aunque sólo aflora el Triásico superior,
tanto por correlación lateral como por las
testificaciones de los sondeos petrolíferos, también
se reconocen materiales del Triásico inferior en
facies Bunísandstein, así coma del Triásico medio
en facies Muschelhalk. Aunque, en general, la serie
triásica adelgaza progresivamente hacia el O hasta
desaparecer hacia el centro de la cuenca de Madrid
(sondeo de Tielmes-I, fig. 2.2.2), los perfiles
sísmicos muestran la presencia de fallas normales
que controlan los espesores y. probablemente, la
distribución de facies de estas unidades.
4 El Bunrsandstein que descansa sobre el
basamento cristalino, a sobre las pizarras y cuarcitas
paleozoicas, está constituido básicamente por
areniscas, arcillas rojas y niveles de conglomerados,
que han sido interpretadas por Querol (1989), como
equivalentes a la unidad Limos y areniscas de
Cercadillo (Sopeña, 1979; García Gil, 1989). Los
sondeos de Santa Bárbara-I y Tribaldos-I muestran
una potencia muy reducida de estos materiales
(menos de 100 m), desapareciendo esta unidad
completamente hacia el centro de la cuenca de
Madrid a la altura de Guadalajara (flg. 2.2.2).
4 El Muschelkalk, litológicamente
constituido por dolomías y margas bien
estratificadas, se dispone sobre los materiales del
Bunísandstein, y su espesor (menor de 30 m)
también disminuye progresivamente hacia el O,
desapareciendo al O de los sondeos de Santa
Bérbara-I y Tribaldos-I.
Tanto el Buntsandsíein como el
Muschelkallc, se deforman solidariamente con el
basamento, y no aparecen afectados por estructuras
compresivas a lo largo de la Sierra de Altomira,
mientras que si están afectados por la deformación
en la Cordillera Ibérica. Estas dos unidades
constituyen, por tanto, el tegumento del basamento
situado por debajo del nivel de despegue
generalizado desarrollado desde la Sierra de
Altamira hacia el E.
4 Las facies Keuper están constituidas
litológicamente por margas rojas, verdes o grises,
con niveles intercalados de evaporitas (anhidrita y
sal) y de carbonatos. Tanto la potencia de esta
unidad, que puede alcanzar varios centenares de
metros, como la distribución de las facies, cambian
hacia el E. Así, Querol (1989) ha intentado
correlacionar el Keuper de los sondeos de la cuenca
del Tajo con las unidades descritas por Ortí (1974)
en el Levante español, encontrando la secuencia
más completa en el sondeo de Torralba-I (niveles
salinos Kl y K4 y nivel anhidrítico KS). Sin
embargo, estas unidades K4 y K5 desaparecen hacia
el O. no apareciendo en los sondeos de Tribaldos-I
y de Santa Bárbara-X. Dado que los niveles
inferiores del Kl no contienen sal, el limite de ésta
se encuentra en las proximidades de la Sierra de
Altamira (flg. 2.2.2). hecho que ha podido influir en
su localización, tal y como se discute más adelante.
Las facies arcillosas, y en especial los
niveles yesíferos y salinos del Keuper, constituyen
el nivel de despegue donde se enraízan las
diferentes rampas de cabalgamiento que estructuran
la cobertera mesozoica en la Sierra de Altomira y en
la mitad oriental de la cuenca de Loranca, así como
en el resto de laCordillera Ibérica (Viallard, 1973,




bibliográficas sobre aspectos estratigráficos,
paleontológicos y cartográficos del Jurásico en la
Cordillera Ibérica. De todos ellos, destacan los de
Goy el aL (1976) y Gómez el aL (1979), donde se
definen las unidades litoestratigráficas del Jurásico
en un amplio sector de la Cordillera Ibérica que
incluye la zona de estudio. En general, se puede
decir que el sistema Jurásico adelgaza
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progresivamente de E a O, de tal manera que en el
borde de la Cordillera Ibérica afloran los materiales
del Lías y del Dogger, mientras que en laSierra de
Altamira sólo lo hace el Lías. El Jurásico
desaparece justo al O de la posición actual de la
Sierra de Altamira, al igual que lo hace el Triásico
algo más al O (fig. 2.2.2). Para la descripción del
Jurásico se ha dividido la serie en cinco tramos
(Goy y Suárez Vega, 1983), los cuales presentan
distintas competencias y un comportamiento
reológico diferencial.
JI - El tránsito entre Triásico y el Jurásico
se encuentra representado por la Fm. Dolomías
tableadas de Imón y por la Fm. Carniolas de
Coríes de Tajuña (Goy el al., 1976) (Rhetiense -
Lías mf.). El conjunto de estas dos formaciones
supone un nivel competente frente a los materiales
más plásticos del Keuper, que alcanza los 100 mdc
espesor en el borde de laCordillera Ibérica. La base
está formada por un conjunto de unos 10 m de
dolomías bien estratificadas, mientras que el resto
lo constituyen brechas de colapso de series
compuestas originariamente por carbonatos y
evaporitas. Debido al contraste de competencias, el
contacto entre esta unidad y el Keuper es a veces
aprovechado como nivel de despegue,
desarrollándose rellanos en las superficies de los
cabalgamientos, especialmente en zonas
occidentales de la cuenca de Loranca, donde el
Keuper adelgaza.
32 - Fm. Calizas y dolomías de Cuevas
Labradas (Sinemuriense sup. - Carixiense). En esta
unidad, que regionalmente puede alcanzar los 200
m de espesor, Goy el al. (1976) diferencian dos
miembros, el inferior formado por calizas y
dolomías brechoides de color gris y beige, y el
superior formado por calizas y dolomías margosas
bien estratificadas, con niveles margosos verdes
hacia el techo de la unidad. El tránsito con la unidad
inferior es gradual, y el límite se establece donde
comienzan a aparecer las primeras superficies de
estratificación nítidas.
33 - Fm. Margas de Cerro del Pez y Fm.
Calizas Bioclásticas de Barahona (Carixiense
superior - Domeriense). Esta unidad se encuentra
formada por margas grises con intercalaciones
carbonatadas, y un conjunto de calizas bioclásticas
amarillentas de aspecto naduloso con escasa
continuidad latera]. El espesor total de la unidad
alcanza los 75 m, y se encuentra adosada a la
anterior en los flancos de los pliegues, no
constituyendo un nivel de despegue generalizado.
J4 - Fm. Margas y Calizas de Turmiel
(Toarciense inferior y medio). Esta unidad se
encuentra formada por una alternancia de margas
grises y calizas margosas en niveles centimétricos
ondulados a nodulosos. y constituye la base de los
resaltes morfológicos que originan los niveles
suprayacentes, encontrándose a menudo cubierta
por derrubios de ladera. Su espesor máximo es de
unos 50 m, y debido a su baja competencia,
constituyen un nivel de despegue local bastante
común en la Cordillera Ibérica, y se encuentran a
veces muy tectonizadas.
35 - Miembro Calizas nodulosas de
Casinos de la Fm. Carbonatada de Chelva
(Toarciense sup. - Bajociense). Sólo aflora el
miembro Calizas nodulosas de Casinos en el borde
de la Cordillera Ibérica, el cual se encuentra
afectado por la erosión asociada a la discordancia
situada en la base de las facies Weald del Cretácico
inferior. Esta unidad constituye un fuerte resalte
sobre la anterior margosa, originando relieves en
cuesta, y alcanza una potencia visible máxima de 30
metros.
D) Cret&ico
El sistema Cretácico de la Serranía de
Cuenca ha sido estudiado por numerosos autores,
tanto desde un punto de vista estratigráfico (Riba,
1959; Meléndez, 1971, 1972; Ramírez y Meléndez,
1972a, b; Viallard, 1973; Canérot, 1974; Meléndez
el al., 1974; Floquet el al., 1982) como
sedimentológico y paleogeográfico (Alonso y Mas,
1982; Canérot el aL, 1982; Meléndez el al., 1982;
Capote el al., 1982; Vilas el al., 1982; Meléndez y
Meléndez, 1983; Meléndez, 1983; Almunia, 1984;
Arqued, 1984; Meléndez elaL, 1985; Segura el al.,
1993; Alonso el aL, 1989; 1993; García el aL,
1996; García Hidalgo elaL, 1996). En la Sierra de
Altamira, los trabajos son mucho menos
numerosos, destacando los de Sánchez Soria y
Pignatelli, (1967), Sánchez Soria (1973), Meléndez
etaL (1985), Carenas etaL (1993), y todas las hojas
geológicas de laserie Magna publicadas y en prensa
que cubren laSierra de Altamira.
El sistema Cretácico está muy bien
representado en la zonade estudio, distinguiéndose
el ciclo inferior del Cretácico (facies Weatd) y el
ciclo superior (Fm. Arenas de Utrillas, serie
carbonatada del Cretácico superior y los niveles de
transición con el Paleógena de la Fm. Margas,
Arcillas y Yesos de Villalba de la Sierra). La serie
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cretácica, excluyendo los niveles de transición
finales, alcanza los 500 metros de espesor <fig.
2.2.1), y para su descripción se van a utilizar cinco
unidades diferenciables en campo:
Cw - Facies Weald (Barremiense -
Aptiense?). Sobre los materiales Jurásicos, y por
medio de una discordancia erosiva, se deposita una
sucesión de arcillas, calizas y arenas, que está
constituida por la Fm. Arenas y Arcillas del
Collado y por la Fm. Calizas de la Huérguina. Esta
unidad aflora en la Cordillera Ibérica, y en algunos
sectores centrales de la Sien-a de Altomira, siendo
en esta última las facies predominantemente
carbonatadas. El espesar de la misma es muy
variable debido a que tanto el muro como el techo
constituyen dos fuertes discordancias erosivas.
Cu - Fm. Arenas de (brillas (Albiense-
Cenomaniense inferior). Está unidad está
ampliamente representada a lo largo de toda la zona
de estudio, y está constituida por arenas blancas
caoliniferas y amarillentas, ferruginosas, con
superficies erosivas. Estas arenas presentan cantos
de cuarzo y cuarcita, restos de plantas y cantos
blandas arcillosos, así como algunas intercalaciones
poco potentes de arcillas plásticas. La potencia de la
unidad oscila entre los 25 y los 75 m, y a veces
constituye un nivel de despegue local aprovechado
por los cabalgamientos.
Cl - Fm. Margas de Chera, Fm. Dolomías
de Alataz, Fm. Dolomías de Villa de Vés y Fm.
Margas de Casa Medina (Cenomaniense -
Turoniense inferior). En la Cordillera Ibérica, por
encima de la Fm. Utrillas, se dispone un conjunto
margoso-dolomítico de una potencia próxima a los
60 m que aglutina, de muro a techo, términos
equivalentes a las formaciones antes citadas. Esta
unidad comienza por un conjunto 30 m de margas
grises y verdes con niveles de areniscas y
conglomerados, así como de dolomías finas y
arenosas (Fm. Margas de Chera). Por encima, se
depositan 30 metros de dolomías bien estratificadas
que a veces dan resaltes de poco espesor (Fm.
Dolomías de Alataz y Dolomías tableadas de Villa
de Vés). Finalmente se deposita un tramo de margas
nodulosas grises dolomitizadas de escaso espesor (5
m) asimilable a la Fm. Margas de Casa Medina, las
cuales representan el máximo transgresivo del
conjunto Cenomaniense.
C2 - Fm. Dolomías de la Ciudad
Encantada (Turoniense). Se encuentra formada por
dolomías cristalinas groseras de menos de 70 m de
espesor, localmente con estratificación cruzada de
gran escala y geometría lenticular de gran extensión
y potencia. El carácter masivo de esta unidad
origina importantes resaltes morfológicos en toda la
Serranía de Cuenca y en la Sierra de Altamira, y su
potencia disminuye progresivamente hacia el O.
Ésta es la unidad litológica mesozoica
mecánicamente más competente y que forma los
pliegues con mayor longitud de onda.
C3 - Fm. Calizas dolomíticas del Pantano
de la Tranquera, Fm. Brechas dolomíticas de
Cuencay Fm. Carniolas de Cuenca (Coniaciense -
Campaniense inferior). En la zona de estudioestas
formaciones se muestran como una unidad
litológica masiva de brechas dolomíticas muy
recristalizadas difícilmente diferenciables. Las
brechas aveces son oquerosascon restos de estratos
sin brechificar e intercalaciones de margas
dolomíticas, y alcanzan una potencia máxima de
250 m cerca de Villalba de la Sierra. Esta unidad
forma importantes resaltes en la Cordillera Ibérica
y en la Sierra de Altamira, y se muestra en los
sondeos como una alternancia de dolomías y
anhidritas, por lo que se deduce que lo queaflora en
superficie es una brecha de colapso. Por este
motivo, los espesores aparentes de la serie en
superficie son mucho menores que los reales,
debido a la disolución de las anhidritas.
E) Tránsito Cretácico superior - Paleógeno
El tránsito entre los materiales carbonatados
del Cretácico superior y los materiales puramente
terrígenos del ciclo paleógeno lo constituye la Fm.
Margas, Arcillo.s y Yesos de Villalba de la Sierra
(Campaniense - Eoceno medio) definida por
Gutiérrez y Robles (1976). Esta unidad está
formada por arcillas, areniscas y margas
amarillentas, yesos blancos alabastrinos y
sacaroideos estratiformes, e intercalaciones de
niveles micríticos y dolomíticos discontinuos, más
frecuentes a techo. El espesor de esta unidad en
afloramiento es difícil de cuantificar, pero supera
los 200 m en muchos puntos de la zona de estudio.
La competencia de estos materiales es muy baja,
por lo que constituye un nivel de despegue muy
importante, desarrollándose numerosos rellanos
cuando las rampas de los cabalgamientos alcanzan
a esta superficie, especialmente en la Sierra de
Altamira.
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2.2.2 - MATERiALES SINTECTÓNICOS
Y POSTERIORES A L45 COMPRESIONES
TERCIARIAS
El conocimiento de las características de las
cuencas terciarias de Madrid y de Loranca, sus
1
pautas evolutivas y de relleno, así como las
reconstrucciones paleogeográficas realizadas por
diversos autores resultan indispensables tanto para
situar la zona de estudio en su marca geológico,
como para poder establecer la evolución cinemática
y dinámica de la misma. Ambas cuencas han sido
Unidades establecidos en la cuenca de Loranca
































Figura 2.2.3: Resumen de las principales unidades estratigráficas establecidas en la cuenca de Loranca por diferentes
autores <Torres y Zapata, 1986c; Díaz Molina eí aL, 1989; Gómez et aL. 19%), y las adoptadas para el estudio
estructuralen este trabajo.
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objeto de numerosos estudios estratigráficos y
sedimentológicos, entre los que destacan los
realizados sobre el Neógeno (Junco y Calvo, 1983;
Alberdi et aL, 1984; Calvo et aL, 1989a, b; 1990;
Alonso Zarza, 1989; Alonso Zarza et aL, 1989,
1990a y b; Rodríguez Aranda et al., 1991;
Rodríguez Aranda, 1995) y el paleógeno (Arribas,
1 986a y b; Arribas y Arribas, 1991) en lacuenca de
Madrid, y los relativos al Paleógeno y Neógenoen
la cuenca de Loranca (Diaz Molina, 1974, 1978,
1979; DiazMolina y Bustillo, 1985; Díaz Molina et
aL, 1989, 1995; Torres y Zapata, 1986a, b y c;
Torres et aL, 1992; Díaz Molina y Tortosa, 1996;
Gómez et aL, 1996).
Además de estos trabajos de índole
estratigráfico y sedimentológico, existen numerosos
datos geofísicas (perfiles sísmicos de reflexión,
sondeos profundos, gravimetría, etc...) obtenidos
por diversas compañías petrolíferas (Amospain,
Auxini, Tenneco, Shell). Por otra parte, la
existencia de sedimentos arenosos fluviales y
lacustres potencialmente interesantes para albergar
mineralizaciones de uranio, promovió a ENUSA
(1984) a realizar trabajos de investigacióngeológica
básica (cartografía, análisis de cuenca) y minera
(sondeos, prospección geofísica) en la cuenca de
Loranca.
La reciente elaboración de las hojas
MAGNA del Mapa Geológico de España (ITGE)
hasta completar toda la superficie de la zona de
estudio, ha aportado interesantes datos sobre
aspectos estratigráficos, sedimentológicos y
estructurales, además de la propia cartografía
geológica. Por otra parte, la recientepublicación del
libro Tertiary Basins of Spain (Friend y Dabrio,
eds., 1996), ha venido a realizar una síntesis del
estado de conocimiento actual sobre la evolución
sedimentaria y paleogeográfica de las cuencas
terciarias españolas, incluyendo las de Madrid y
Loranca.
A) Cuenca de Loranca
Es una cuenca marginal rellena por
sedimentos continentales relacionados con las
deformaciones alpinas compresivas desarrolladas
entre la Cordillera Ibérica y el Macizo Hespérico
(Díaz Molina y Bustillo, 1985). La cuenca presenta
una geometría oval, con su eje mayor orientado N-
5, y una extensión que supera los 10.000 Km2. La
cuenca limita al E con la Sierra de Bascuñana y la
Cordillera Ibérica, al O con la Sierra de Altomira y
hacia el 5 con el extremo SO de la Cordillera
Ibérica y el sector meridional de la Sierra de
Altomira. Por el N, lacuenca de Loranca se une a la
de Madrid a la altura del pueblo de Durón.
Los primeros trabajos relevantes relativos
al relleno sedimentario de la cuenca son los de
Capote y Carro (1968, 1970b), los cuales elaboran
una primera serie de hojas geológicas a escala
1:50.000, entre ellas la de Auñón (IGME, 1971).
Sánchez Soria y Pignatelli (1967), Meléndez
(1969), Crusafont y Quintero (1970), Pérez
González (1971), Pérez González et aL (1971),
Crusafont y Aguirre (1973), Sánchez Soria (1973),
Aguirre et aL (1976), Abril Barca et aL (1976) y
Albéniz y Brelí (1977) aportan cartografías y datos
estratigráficos y paleontológicos sobre el Terciario
y Cuaternario de la región. Díaz Molina (1974)
inicia los trabajos del terciario de un sector central
de la cuenca de Loranca, que se prolongan en su
Tesis Doctoral y en una serie de trabajos
relacionados (Díaz Molina, 1978, 1979; Díaz
Molina y López Martínez, 1979).
A partir de la interpretación de todos los
datos estructurales, sedimentológicos y
paleontológicos, se han establecido una serie de
unidades sedimentarias terciarias por diferentes
autores (Diaz Molina y Bustillo, 1985), Torres y
Zapata, (1986c), Díaz Molina el aL (1989), Díaz
Molina y Tortosa (1996), Gómez et aL (1996) que
se resumen en la figura 2.2.3.
Las discontinuidades sedimentarias
reconocidas dentro de la sucesión sedimentaria de
la cuenca de Loranca son correlacionables en la
mayor parte de las cuencas terciarias españolas
(López Martínez et aL, 1987; Calvo et al., 1993).
Las principales divisiones en unidades
sedimentarias han sido desarrolladas por García
Abbad (1975, 1977), Diaz Molina (1974), Díaz
Molina et al. (1989), DíazMolina y Tortosa (1996).
Recientemente Gómez el al. (1996) han
definido una serie de cinco unidades para establecer
la evolución del relleno de la cuenca, que se
corresponden parcialmente con las definidas
previamente por otros autores (Díaz Molina, 1974;
García Abbad, 1975). A continuación se describen
brevemente estas unidades, poniendo especial
énfasis en la paleogeografía de las mismas
establecida en trabajos previos.
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4 Unidad 1 (Unidad Detrítica Inferior,
Diaz Molina, 1974; equivalente al Primer Ciclo
Paléogeno de Torres y Zapata, 1986c).
Esta unidad se acumulé en un área más
extensa de lo que ocupa la cuenca de Laranca, y su
edad es Eoceno-Oligoceno superior (Diaz Molina el
aL, 1989). A pesar de que aparece discordante
sobre los materiales del ciclo Cretácico superior -
Eoceno medio, se encuentra claramente afectada
por los pliegues y cabalgamientos de la Sierra de
Altamira, por lo que su depósito es anterior a la
formación de ésta. Litológicamente está formada
pardepósitos fluviales con paleocorrientes hacia el
N y O (fig. 2.2.4A), y la sucesión estratigráfica se
compone de conglomerados, arenas, areniscas,




~ ABANICOS ALUVIALES ~ CALIZAS LACUSTRES
máximos medidos de 270 m, lo que indica una tan
de sedimentación relativamente baja (Gómez elaL,
1996). Las áreas fuente de esta unidad son
materiales paleozoicos situados al S-SE de la
cuenca de Loranca, aunque algunos autores
observan aportes locales mesozoicos hacia el techo
de la misma (Torres y Zapata, 1986c).
En el techo de esta unidad se desarrolla una
marcada discordancia angular y erosiva, atribuida
clásicamente a la Fase Castellana (Pérez González
el aL, 1971; Aguirre et aL, 1976), y que desde un
punto de vista paleogeográfico tiene gran
importancia, ya que marca el comienzo de la




Figura 2.2.4: Evolución paleogeográfica para la cuenca de Loranca propuesta por Torres y Zapata (1986c), con
los seis ciclos sedimentados descritos en el texto.
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Figura 2.2.5: A, B, C) Esquemas paleogeogróficos de las tres etapas evolutivas durante el depósito de la Unidad II
<Oligoceno superior-Mioceno inferior) y D) del sistema deposicional Valdeganga. o Unidad III <modificado de D(az
Molina y Tortosa, 1996 y Gómez et aL, 1996).
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OUnidad 11 (Unidad Detrítica Superior de
DiazMolina el al., 1989). Esta unidad se compone
de dos sistemas deposicionales coalescentes: los
abanicos fluviales de Tórtola y Villalba de la Sierra
(Díaz Molina el al., 1989; Díaz Molina y Tortosa,
1996). Los sedimentos de esta unidad tienen una
edad Oligoceno superior - Mioceno inferior, y se
sitúan en “onlap” sobre los materiales de la unidad
anterior, alcanzando los 900 m de potencia (Gómez
el al., 1996).
En esta unidad se pueden observar una
seriede discordancias progresivas en los flancos de
los anticlinales, así como en los márgenes de la
cuenca, lo que indica una claro depósito
sintectónico con las principales estructuras que se
desarrollan en la mitad meridional de la cuenca de
Loranca y la Sierra de Altomira. Por el norte, la
cuenca de Loranca no estuvo nunca cerrada del
todo, manteniéndose un corredor que conectaba a
esta cuenca con la de Madrid durante todo el
depósito de esta unidad.
Dentro de esta unidad, Díaz Molina y
Tortosa (1996) y Gómez el aL (1996) distinguen
tres etapas evolutivas en la sedimentación de los
dos sistemas deposicionales (fig. 2.2.5):
lía - En la primera etapa (fig. 2.2.SA), los
abanicos de Tórtola y de Villalba de la Sierra
ocupan la mayor parte de la cuenca, y debido al
crecimiento de los primeros pliegues de dirección
NO-SE en la mitad sur de la cuenca de Loranca, el
abanico de Tórtola no alcanzó el extremo SO de la
cuenca. En éste área, los depósitos de llanura de
inundación (incluyendo carbonatos lacustres) y
depósitos de abanicos aluviales alimentados desde
el extremo 5 de la Sierra de Altamira, reemplazan
lateralmente a los sistemas de canales múltiples
desarrollados más al E (Diaz Molina y Tortosa,
1996).
LIb - La segunda etapa (fig. 2.2.SE) se
caracteriza por el avance de los pliegues y
cabalgamientos de dirección NO-SE hacia el N,
hasta ocupar la parte central de la cuenca de
Loranca. Este hecho queda relejado en el abandono
progresivo de los sistemas de abanicos múltiples y
en un aumento del suministro de los abanicos
aluviales locales provenientes de la Cordillera
Ibérica y de la Sierra de Altamira (Díaz Molina y
Tortosa, 1996), la cual muestra su máxima
actividad tectónica. Los sistemas de ríos durante el
depósito de esta unidad están controlados por las
sinclinales de primer orden, mientras que los
depósitos de llanura de inundación se encuentran
normalmente asociados a estructuras anticlinales
(Gómez el al., 1996). En las partes distales de los
abanicos aluviales se desarrollaron áreas húmedas
con evaporitas y sedimentos lacustres.
llc - La última etapa (fig. 2.2.5C) de la
unidad 11 representa una disminución de la
actividad tectónica, la cual condicionó una
expansióngradual de los sedimentos lacustres y de
playa-lago. En esta subunidad los yesos son los
materiales dominantes, situándose en onlap sobre
las unidades previas, lo que va acompañado de una
disminución de los sedimentos fluviales que se
superponen sobre las unidades anteriores (Gómez el
aL, 1996).
Por su parte, Torres y Zapata (1986c)
describen un gran cambio paleogeográfico en el
Arverniense inferior que se refleja en que los
materiales detríticos pasan a tener unas áreas fuente
mesozoicas en el interior de la Cordillera Ibérica,
configurándose en buena medida la geometría de la
cuenca. El sistema deposicional de su Segundo
Ciclo Paleógeno (fig. 2.2.4B) consiste para estos
autores en un sistema fluvial con paleocorrientes 5-
N y abanicos subsidiarios con paleocorrientes E-O
y SE-NO. Estos mismos autores afirman que a
techo del Ageniense se produce el levantamiento de
la Sierra de Altamira, desactivándose el principal
sistema fluvial del ciclo anterior, y adquiriendo la
cuenca un carácter mucho más confinado. Además,
observan que a techo del Primer Ciclo Neógeno se
aborta el funcionamiento de algunos abanicos
aluviales, haciéndose expansivos los depósitos de
origen químico y algunos carbonatos, y comienza
un levantamiento de la mitad meridional de la
cuenca (fig. 2.2.4C).
O Unidad III (Ranibliense - Aragoniense
mf.) (flg. 2.2.5D): Esta unidad junto con la Unidad
IV, son equivalentes a la Unidad Terminal de
García Abbad (1975). El desarrollo de esta unidad
se corresponde con un rejuvenecimiento de la
Cordillera Ibérica, la cual alimenta el sistema
deposicional de Valdeganga con facies similares a
las de la Unidad II (Díaz Molina y Bustillo, 1985).
Este sistema acumuló una sucesión estratigráfica de
más de 100 m de potencia que ocupó la cuenca de
Loranca en el Mioceno inferior, con una menor
influencia sobre sus facies por parte de los pliegues
internos de la cuenca que la que se desarrolló
durante el depósito de la Unidad U (Gómez el aL,
1996). La disminución de la actividad tectónica en
la cuenca se tradujo en la expansión de las facies
yeslferas. El margen occidental de la cuenca (Sierra
de Altamira) se mantuvo inactivo, mientras que
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comienza el desarrollo de la Sierra de Bascuñana
(Gómez et aL, 1996).
La estmcturación del margen oriental de la
cuenca de Laranca (Sierra de Bascuñana) genera la
subcuenca de Mañana entre ésta y la Serranía de
Cuenca (fig. 2.2.SD), la cual se rellenó con una
sucesión local de 350 m de abanicos locales
coalescentes con depósitos aluviales y discordancias
progresivas internas (Gómez et aL, 1996). La
correlación entre esta subcuenca con la de Loranca
presenta dificultades, ya que en esta última los
depósitos equivalentes pueden ser yesos o estar
representados poruna ruptura sedimentaria (a veces
un paleokarst en yesos) en la mayor parte de la
cuenca (Gómez et al., 1996).
* Unidad IV: Esta unidad de Gómez a al.
(1996) se encuentra incluida en la Unidad Tenninal
(García Abbad, 1975), y es equivalente al Segundo
Ciclo Neógeno de Torres y Zapata (1986c) (flg.
2.2.4D). Gómez et al. (1996) describen a esta
unidad como unos 60 m de carbonatos lacustres
sedimentados durante el Aragoniense por toda la
cuenca. Los carbonatos se sitúan en onlap sobre los
sedimentos mesozoicos en el margen de la Sierra de
Bascuñana (Arribas a al., 1990), y su depósito se
corresponde con un periodo de pausa relativa en la
actividad tectónica. A techo de la unidad se
desarrolla un importantehiato que comprende parte
del Aragoniense y el Vallesiense.
Sin embargo. Torres y Zapata (1986c)
describen un Tercer Ciclo Neógeno (flg. 2.2.4E) en
el tercio septentrional de la cuenca, formado por
sedimentos fluviales que gradan a calizas lacustres
expansivas a techo. La edad atribuida a estos
materiales es Vallesiense por correlación con la
caliza del Páramo de la cuenca de Madrid.
* Unidad Y: Esta unidad (Gómez et aL,
1996) es equivalente al tramo 3 de la Unidad
Terminal (Díaz Molina y Bustillo, 1985), y al
Cuarto Ciclo Neógeno de Torres yZapata (1 986c).
Los afloramientos de esta unidad de edad
Turoliense presentan un carácter discontinuo, y se
localizan en las proximidades de la Sierra de
Altamira, así como en las áreas N y 5 de la cuenca
de Loranca (Gómez et al., 1996). En el N, la
secuencia está formada por sedimentos fluviales y
lacustres, mientras que en el 5 sólo hay sedimentos
lacustres, que alcanzan los 70 m de potencia.
Torres y Zapata (1 986c) interpretan que los
sistemas de transporte se corresponden con
abanicos aluviales de baja eficacia de transporte con
áreas fuentes locales cenozoicas (flg. 2.2.4F). Estos
abanicos gradan a áreas lacustres-palustres con
sedimentación carbonatada o lutitica con caliches
(Peralveche).
B) Cuencade Madrid
La cuenca de Madrid (fig. 2.2.1) es una
cuenca intracratónica continental generada por las
compresiones alpinas transmitidas desde los bordes
de la placa Ibérica, que activan los bordes de la
misma durante el Terciario (Sistema Central, la
Cordillera Ibérica y los Montes de Toledo). Estas
compresiones reactivan una serie de fracturas
tardihercínicas desde el Eoceno hasta la actualidad
(Álvaro etaL, 1979; Portero y Aznar, 1984; Vegas
et al., 1986, 1990; Racero, 1988; De Vicente et al.,
1996a). Durante el Oligoceno superior - Mioceno
inferior se produce el emplazamiento de la Sierra de
Altamira (Diaz Molina y Bustillo, 1985; Rodríguez
Aranda et aL, 1991), único limite activo de la
cuenca de Madrid en el cual no está involucrado el
basamento hercínico. La Sierra de Altamira divide
a la cuenca de Madrid de la de Loranca durante la
mayor parte del Neógeno, influyendo de un modo
significativa en la paleogeagraffa de los sistemas
deposicionales que rellenan ambas cuencas.
A grandes rasgos se puede afirmar que en
el relleno Neógeno de la cuenca de Madrid se
diferencian unas facies marginales clásticas que
gradan hacia el centro de la cuenca a facies
carbonáticas y/o evaporíticas (Riba, 1957; Junco y
Calvo, 1983). Los sondeos y los datos geofísicas
revelan que el relleno sedimentario de la cuenca de
Madrid es asimétrico (Querol. 1989), alcanzando
los 3500 m de potencia en el depocentro asociado a
la falla del borde sur del Sistema Central (cubeta de
Alcobendas). Además, y aunque el limite entre los
sedimentos paleógenos y neógenos es difícil de
establecer debido a la ausencia de datos
bioestratigráficos claros en las columnas de los
sondeos, el espesor de los materiales neógenos
alcanza los 1000 m en algunas zonas de la cuenca.
Los materiales paleógenos han sido
estudiados por Arribas (1982, 1985, 1986a y b) y
Arribas y Arribas (1991) en las zonas marginales
situadas al NE de la cuenca, presentando su estudio
dificultades en el resto de la cuenca de Madrid
debido a la escasez de afloramientos. Los
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Figura 2.2.6: A) Esquema simplificado del relleno sedimentario del Neógeno de la cuenca de Madrid (Calvo et al.,
1991). R) Relaciones de yacencia establecidas para el borde oriental de la cuenca de Madrid en el sector Tarancón -
Auñón (Rodríguez Aranda, 1995).
sedimentos neógenos se sitúan discordantes sobre
los paleógenos y/o cretácicos en los márgenes de la
cuenca, mientras que el contacto es de tipo
paraconforme hacia el centro de la misma, tal y
como revelan los perfiles sísmicos (Racero. 1988;
Querol, 1989).
La estratigrafía general del Neógeno ha
sido establecida en numerosos trabajos (Junco y
Calvo, 1983; Alberdi et aL, 1984; Antunes et aL,
1987), que han dividido el registro sedimentario
Mioceno en tres unidades recto-sedimentarias
(Megías et al., 1983) que son reconocibles en toda
la cuenca: Unidad inferior, Interinedia y Superior.
En la zona de estudio se han desarrollado
una serie de trabajos sobre la sedimentología del
Neógeno del borde oriental de la cuenca (Rodríguez
Aranda, 1995) y en la zona NE de la zona de
estudio (Alonso Zarza, 1989; Alonso Zarza et aL,
1 990a y b) que incluyen interesantes datos y
reconstrucciones paleogeográficas.
A continuación se describen brevemente las
características más importantes de las principales
unidades definidas para el Néogeno en la cuenca de
Madrid (figs. 2.2.6 y 2.2.7). poniendo un especial
hincapié en los datos paleogeográficos y las
relaciones entre tectónica y sedimentación
observadas por los diferentes autores dentro de la
zona de estudio o en sus inmediaciones.
4 Unidad Inferior del Mioceno (Junco y
Calvo, 1983) o Unidad Salina (García del Cura,
1979) (flg. 2.2.7A).
Se dispone discordante sobre los materiales
paleógenos, a veces formando discordancias
progresivas asociadas a los cabalgamientos de la
Sierra de Altamira. En el borde oriental de la
cuenca de Madrid, Rodríguez Aranda (1995)
distingue una gradación desde depósitos detríticos
arcillosos y limosos típicos de un ambiente de
llanura ludrica alimentada por abanicas aluviales
procedentes de la Sierra de Altamira, hacia yesos
secundarios de reemplazamiento de sales solubles
que se depositaron en un ambiente lacustre
hipersalino en las zonas más centrales de la cuenca.
Estos abanicos muestran un progradación de facies
hacia el O, que revela una cierta actividad tectónica
de la Sierra de Altamira durante el Mioceno
inferior. Sin embargo, hacia el techo de la unidad
Inferior, se produce un retraimiento de los abanicos
aluviales, compartimentándose los sistemas
deposicionales lacustres. Estacompartimentación se
desarrolla a favor de fracturas de dirección NE-SO
(zona defalla de Albalate, Rodríguez Aranda et al.,
1995, figs. 2.2.7A y 2.2.8A>.
La Unidad Inferior del Mioceno se deposita
en dos megasecuencias (figs. 2.2.6B), con un
primer episodio de progradación de los sistemas de
abanicos aluviales procedentes desde los
cabalgamientos activos de la Sierra de Altamira, y
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sistemas aluviales por la atenuación de la actividad
tectónica y consiguiente pérdida de relieve de la
sierra (Rodríguez Aranda etal., 1991).
La potencia máxima observable en
afloramiento de la Unidad inferior es superior a los
100 m. En el sector nor-oriental de la cuenca de
Madrid esta unidad se compone de un apilamiento
de depósitos conglomeráticos gruesos en las áreas
marginales que gradan a sucesiones lutíticas con
canales arenosos y de gravas y carbonatos (Alonso
Zarza et aL, 1 990a). La edad atribuida a esta unidad
es Ageniense superior (¿Ranibliense? - Aragoniense
medio), aunque faltan elementos de datación para
un establecimiento fiable con los materiales
infrayacentes (Calvo et aL, 1993).







*Unidad Intermedio delMioceno (Junco
y Calvo, 1983) (f¡g. 2.2.7B).
Presenta notables diferencias con la unidad
infrayacente, estando constituida basicamente por
carbonatos y yesos, aunque conserva la disposición
en orlas concéntricas, con los materiales más
detríticos y groseros hacia los bordes de la cuenca.
En el borde oriental de la cuenca de Madrid la
disposición de los ambientes sedimentarios de esta
unidad se corresponde con un cambio neto en las
condiciones de sedimentación, que indican una
menor aridez del medio (López Martínez a aL,
1985) y una expansiónde los sistemas lacustres con
escaso desarrollo de facies de transición y de borde
(Rodríguez Aranda et aL, 1991). Estos datos,
unidos a la disposición en on-lap de los materiales
de la Unidad intermedia sobre la Unidad inferior y











Figura 2.2.7: Evolución estructural y ambiental de la cuenca de Madrid (De Vicente et aL, 1996a). A) Oligoceno sup.-
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indican una inactividad tectónica de los
cabalgamientos de la Sierra de Altamira durante la
sedimentación de esta unidad (Rodríguez Aranda,
1995).
En la parte oriental de la cuenca de Madrid,
la Unidad Intermedio consta esencialmente de
sistemas lacustres y salinos, con un aumento de las
facies carbonáticas hacia el techo de la misma y
hacia el NE de la cuenca, a favor de zonas de
fractura de dirección NO-SE (Rodríguez Aranda el
aL, 1995, flg. 2.2.8B). En el sector NE de la cuenca
la Unidad Intermedia se dispone discordante sobre
los materiales previos (Unidadinferior), o bien se
refleja mediante una progradación de materiales
terrígenos sobre los carbonáticos del techo de la
Unidad Inferior (Alonso Zarza eraL, 1990a).
El techo de la Unidad Intermedia culmina
con unaetapa de expansión lacustre generalizada en
régimen endorreico (Calvo el aL, 1 989b), mientras
que la base de la Unidad Superior muestra facies
fluviolacustres, de carácter exorreico, en la parte
oriental de la cuenca de Madrid (Cañaveras et aL,
1991). Este cambio se refleja en el desarrollo de un
paleokarst de gran desarrollo horizontal y escaso
vertical que afecta a los carbonatos y yesos del
techo de la Unidad Intermedio (Cañaveras, 1994).
En la Unidad Iníermedia Alonso Zarza et
aL (1990a) han reconocido en la parte NE de la
cuenca das secuencias positivas constituidas en su
base por términos lutíticos haciéndose dominantes
las carbonatos hacia techo (flg. 2.2.6A):
A) La secuencia inferior es un conjunto
margo-arcilloso y calcáreo con niveles de calizas
intercalados, a veces de gran espesor. Hacia el 5
disminuye el espesor de esta unidad ycomienzan a
aparecer yesos. Este conjunto de facies constituyen
una secuencia de relleno positiva atribuible al
funcionamiento de sistemas de abanicos aluviales
con ápices situados al N de la zona, que, según
Alonso Zarza el aL (1990a) indican una mayor
actividad del Sistema Central y de su enlace con la
Cordillera Ibérica como área fuente. Además de las
fracturas de dirección NO-SE, el anticlinorio de
Pareja parece ejercer un control estructural, ya que
hacia el E de dichaestructura aumenta el espesorde
de los depósitos lacustres que evolucionan a la
sedimentación de yesos (Torres el aL, 1992; ITGE,
hoja n0 537, en prensa).B) La secuencio superior es un conjunto
margo arcilloso y calcáreo, con algunas
intercalaciones detríticas quehacia el N de la zona
de estudio forman secuencias positivas que
comienzan con conglomerados y arenas que
evolucionan a depósitos arcillosos de llanura aluvial
A
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Figura 2,2.8: Esquemas paleogeogrdflcos y estructurales simplificadospara el borde oriental de la cuenca de Madrid
A) Unidad Inferior (Oligoceno superior-Mioceno inferior), B) Unidad Intermedio (Mioceno medio-superior)
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y calizas lacustres (ITGE, hoja n0 537, en prensa).
Esta unidad ha sido interpretada como una
reactivación de los sistemas aluviales responsables
del depósito de la subunidad inferior, situándose los
ápices al N yNE de la cuenca (Alonso Zarza el aL,
1990a). Para esta segunda secuencia desaparece el
control estructural del anticinorio de Pareja, siendo
los relieves mesozoicos del borde occidental de la
Cordillera Ibérica los que controlan el depósito de
esta secuencia superior (Alonso Zarza et aL,
1 990a).
4 Unidad Superiordel Mioceno (Junco y
Calvo, 1983) (fig. 2.2.7C).
Esta unidad representa un nuevo ciclo
sedimentario marcada por la irrupción de un
conjunto detrítitico compuesto por una sucesión de
sedimentos de tamaño finoque se corresponde con
la Red Fluvial InIramiocena (Capote y Carro,
1968). Estos materiales se corresponden con facies
fluyo-lacustres de carácter exorreico en la zona de
estudio, y sellan una superficie de
paleokarstiflcación bien desarrollada sobre los
niveles carbonáticos generados durante la etapa de
expansión lacustre generalizada en régimen
endorreico en que culmina la Unidad Intermedia
(Calvo elaL, 1980,1989; Cañaveras, 1994). Sobre
este conjunto detrítico se dispone un conjunto
calcáreo de calizas lacustres bien estratificadas y
niveles de margas blancas intercaladas que se
corresponde con la regionalmente denominada
caliza del Páramo, cuyapotencia máxima (100 m)
se sitúa en los afloramientos adosados a la
Cordillera Ibérica, en las proximidades de
Peralveche.
2.3 - CONTEXTO GEODINÁMICO Y CINEMÁTICO DE LA PENÍNSULA IBÉRICA
DURANTE EL TERCIARIO
La región mediterránea consiste en un
conjunto de bloques litosféricos relativamente
pequeños que presentan una amplia variedad de
geometrías, espesores y propiedades reológicas.
Estos bloques se encuentran situados entre dos
plataformas continentales de gran tamaño y
resistencia (Africa y Eurasia), y su evolución
geodinámnica se inscribe dentro del marca
cinemática regional dominado por los movimientos
relativos entre estas dos placas mayores.
Smith (1971) fue el primero que propuso
que el movimiento entre Africa y Europa estaba
ligado al proceso de apertura Atlántica, por lo que
era posible calcular la posición relativa de las placas
para unaetapa determinada mediante el análisis de
las anomalías magnéticas reconocidas en el
Atlántico. Posteriormente, y basándose en esta idea,
se han desarrollado numerosos trabajos sobre la
cinemática de las placas del Mediterráneo
occidental, entre los que destacan: Pitman y
Talwani (1972); Dewey el aL (1973. 1989); Le
Pichan el aL (1977); Tapponier (1977); Savostini et
aL (1986); Gealey (1988); SrivastavaeíaL (1986,
1990); Albarello el aL (1995). Estos trabajos
reconocen dos etapas principales en el movimiento
relativo entre Africa y Europa a lo largo del ciclo
alpino: A) un proceso divergente entre ambas placas
durante el Jurásico-Cretícico y B) un proceso
convergente desde el Paleógeno inferior hasta la
actualidad.
Durante el proceso de convergencia entre
Africa y Europa, se desarrolló en todo el
Mediterráneo occidental un sistema de
cabalgamientos con geometría de arco con cuencas
extensionales en su interior. Aunque casi todo el
mundo admite que la compleja estructura del
Mediterráneo occidental está condicionada por la
geometría irregular del límite entre Africa y
Eurasia, existe una mayor divergencia entre los
diferentes autores para explicar los procesos
litosféricos que han generado las cuencas
extensionales sincrónicas con la convergencia.
Figura 2.3.1: Geometría de las placas y situación
geodinámica actual del Mediterráneo occidental












Figura 13.2: Reconstrucción de las lineas de movimiento de Africa respecto a Europa durante el Terciario definidas
por A) Dewey et aL (1989)y B) Srivas¡ava elaL (1990). En ambos modelos Iberia se ha fijado a Europa, para permitir
obsen-ar las etapas dÉferenciales de movimiento entre las dos placas mayores. Los números indican la edad en millones
de años.
La placa Ibérica se encuentra situada entre
las placas Europea y Africana, y mientras que por
una parte ha sido desplazada hacia el E por el
empuje de la dorsal centroatlántica, por otra ha
sufrido la colisión con Africa y Eurasia durante el
proceso de convergencia. Esta colisión se produce
de una manera heterogénea tanto espacial como
temporalmente, de tal manera que la actividad
tectónica entre los márgenes de la placa Ibérica ha
ido variando a lo largo del Terciario hasta llegar a
la posición actual. En la figura 2.3.1 se muestra
cuales son los principales bordes de placa y el
esquema de situación geodinámica de la península
Ibérica.
Aunque los modelos cinemáticas
propuestos por diferentes autores para el
Mediterráneo Occidental coinciden a grandes
rasgos, se aprecian algunas diferencias entre ellos.
Por una parte, algunos trabajos se caractenzan
porque las trayectorias de las placas sufren cambios
drásticos en sus orientaciones a lo largo del tiempo
(Savostini el aL, 1986), mientras que los trabajos
más recientes se observa una tendencia al diseño de
trayectorias de movimientos entre las placas más
suave y menos excéntrica (frg. 2.3.2, Dewey e: aL,
1989). Por otra parte, en los últimos modelos
cinemáticas desarrollados se intenta abordar el
problema del posible movimiento diferencial entre
el 81oque Ibérico y las dos placas mayores con el
objetivo de mejorar los ajustes de las
reconstrucciones y explicar las estructuras y
actividad tectónica en los bordes N y 5 de la placa
Ibérica desde el Eoceno hasta la actualidad
(Srivastava el aL, 1990; Albarello el aL, 1995).
El movimiento relativo entre Africa y
Eurasia ha cambiado a la largo del tiempo,
distinguiéndose para elTerciario unaserie de etapas
principales dentro del acortamiento generalizado en
dirección N-S. cuyos límites cronológicos están
definidos por las anomalías magnéticas en los
océanos (Dewey el aL, 1989; Srivastava el al.,
1990). Así se han distinguido cinco episodios de
movimiento diferencial entre Africa y Eurasia
durante el Terciario y el Cuaternario (fig. 2.3.2):
O Paleoceno (65 Ma) - Eoceno mf. (51 Ma)
4 Eoceno mf. (51 Ma) - Oligoceno mf. (38 Ma)
O Oligoceno mf. (38 Ma) - Mioceno mf. (19 Ma)
O Mioceno mf. (19 Ma) - Mioceno sup. (9 Ma)
O Mioceno sup. (9 Ma) - Actualidad.
A continuación se van a describir
brevemente las principales etapas en la cinemática
del Mediterráneo occidental, a partir de las
reconstrucciones realizadas por diferentes autores,
poniendo especial hincapié en el proceso de







Figura 2.3.3: Reconstrucción de la cinemática de las
placas desde el Aptiense hasta el Cretócico sup.
(modificado de Srivastava et aL, 1988 en Malod y
Mauffret, 19%).
36
esta descripción sólo se enumeran los principales
rasgos geológicos que se encuentran asociados al
movimiento de las placas, ya que el desarrollo
exhaustivo de las relaciones entre la cinemática de
las placas y las estructuras geológicas desarrolladas
en el interior de la península Ibérica, y los esfuerzos





Entre los 175 y los 118 Ma (anomalía MO),
el movimiento relativo de Africa respecto a Europa
fue de tipo strike-slip y sentido de movimiento
sinestraso, correspondiendo este movimiento a la
separación de Africa y Norteamérica y a la apertura
del Oceáno Atlántico Central (Gealey, 1988; Dewey
etaL, 1989). En esta época, la separación no había
comenzado ni en el Atlántico norte ni en el
Atlántico sur, aunque silo había hecho el r¡fting
(Pindelí e: al., 1988). A partir de la anomalía M-0
(118 Ma) hasta la anomalía 34 (84 Ma) el
movimiento entre Eurasia y Africa comenzó a
cambiar hacia una compresión de dirección NF.
La datación exacta de este cambio es difícil
de realizar debido a la ausencia de inversiones
magnéticas de gran escala durante este intervalo
(Cretaceous Quite Zone). En el Atlántico norte, se
inició la separación de Iberia de Norteamérica por
la apertura de la zona de fractura de Azores-
Gibraltar (Gealey, 1988), lo que marcó el comienzo
de un movimiento diferencial entre el Atlántico
norte y el central. Dewey etal. (1989) sugieren una
edad de 92 Ma (limite Cenomaniense-Turoniense)
como fecha apropiada para este cambio,
continuando el acercamiento entre Europa y Eurasia
de un modo más o menos homogéneo hasta
aproximadamente el comienzo del Terciario
(anomalía 30).
2.3.2 - PALEOCENO
EOCENO INFERIOR (51 Ma)
(66.7 Ma)
Poco después de la anomalía 30, en el
Paleoceno más inferior, el movimiento entre Africa
y Eurasia cambió de nuevo, disminuyendo
drásticamente la convergencia, con lo que el
movimiento entre los das continentes comenzó a ser
algo errático (Dewey et aL, 1989). Este proceso se
correlaciona de con un cambio en la orientación de
la zona de fractura de Charlie-Gibbs. la presencia
de volcanismo en el Atlántico NF (Ihule), así como
una renovada subsidencia y sedimentación en
algunas zonas del Mar del Norte (Ziegler, 1975).
No obstante, Dewey et al. (1989> sugieren
que la aparente complejidad de los movimientos
relativos entre Africa y Europa en esta épocapuede
seruna consecuencia de los errores relacionados en
la combinación de los parámetros de rotación del
Atlántico norte y central. Sin embargo, a partir de la
-anomalía 24 (55 Ma) se puede reconstruir con más
claridad el movimiento de Africa, la cual recupera
su movimiento hacia el N manteniendo un azimut
respecto a Eurasia N a NNE que va a continuar
hasta el Mioceno superior.
2.3.3 - EOCENO INFERIOR (51 Ma) -
OLIGOCENO INFERIOR (38 Ma)
En el Eoceno inferior se produce un cambio
significativo en la cinemática de las placas del
Mediterráneo Occidental, ya que a partir de la
anomalía 21 (51 Ma) Africa continúa su
movimiento hacia el N, con una dirección de
convergencia con Eurasia de N-S a NNO-SSE.
Según Srivastava et al. (1990), Iberia se movía
formando parte de Africa durante este periodo, al
menos hasta el Eoceno superior (fig. 3.3.SA). Este
acercamiento entre Iberia y Europa durante el
Eoceno se transmitió desde el borde N hacia el
interior de la placa Ibérica, generandose los
Pirineos, y una subducción parcial de la placa
Ibérica bajo la Europea (ECORS, 1988; Roure et
aL, 1989; Surifiach e¡ al., 1993), a pesar de que no
habla un volumen importante de corteza oceánica
previa. A lo largo del Eoceno la compresión migró
hacia el O a lo largo del margen cantábrico, donde
Figura 2,3.4: Reconstrucción de la cinemática de las
placas para elPaleoceno <anomalía 25, S9 Ma) según
Srivastava et al. (1990).
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se produjo subducción parcial de la corteza
oceánica del golfo de Vizcaya por debajo de Iberia
(Boillat, 1984).
2.3.4 - OLIGOCENO INFERIOR (38
MA) - MIOCENO SUPERIOR (9.5 MA)
Desde el Oligoceno inferior en adelante, el
movimiento entre Africa y Eurasia se mantuvo más
o menos constante según una dirección N-S a NNE-
SSO. No obstante, es posible diferenciar una serie
de etapas dentro de este periodo en relación a la
actividad diferencial en los márgenes de la placa
Ibérica y de otras placas menores dentro del
Mediterráneo occidental (Córcega, Cerdeña,
Apulia>. El hecho más significativo que se aprecia
este periodo es que, según Srivastava etal. (1990).
Iberia fue unaplaca independiente entreel Eoceno
superior (43 Ma) y el Oligoceno superior (~ 24 Ma),
existiendo una actividad compresiva en los
márgenes N (acortamiento N-S entre Iberia y
Eurasia) y 5 (comienzo progresivo del acercamiento
entre Iberia y Africa según una dirección NO-SE,
fig. 2.3.SB). De este modo se distinguirían tres
subepisodios en relación a la placa Ibérica, dentro
de la convergencia N-S entre Africa y Eurasia:
A) Oligoceno mf (38 Ma) y el Oligoceno
sup. (24 Ma). Durante este periodo se produce un
acercamiento N-S entre Iberia y Eurasia, que va
acompañado de un progresivo acercamiento entre
Iberia y Africa. Este proceso produce la
continuación de la deformación en los Pirineos y en
el margen cantábrico, si bien más atenuado que en
la etapa anterior. También durante este periodo
comienzan los procesos de extensión en Europa
central y Mediterránea occidental através del valle
del Rhin (Boillot et al., 1984). Esta extensión
conlíeva la apertura del Golfo de Lyon, con la
rotación antihoraria de Córcega y Cerdeña, así
como la apertura del Golfo de Valencia y la
subsecuente rotación y desplazamiento de las islas
Baleares (Fontbot¿ et al., 1990; Vegas, 1992b).
B) Oligoceno sup. (24 Ma) - Mioceno mf
(19Ma). A partirdel Oligoceno superior se produce
una disminución progresiva de la convergencia en
el margen N entre Iberia y Eurasia, debido al
progresivo apilamiento de unidades corticales en los
Pirineos, hasta la práctica soldadura de ambas
placas (Anadón et aL, 1989). En este momento, la
máxima convergencia se traslada al margen
meridional de laPenínsula Ibérica, edificándose las
partes internas del sistema Bético-Balear (Sanz de
U c.ocskIicA MESOZOICA ~ COCEÁNIcA NEÓGENA
Figura 2.3.5: Reconstrucción de la geometría y
cinemática de lasplacas en el Mediterráneo Occidental
durante: A) el Eoceno, B) Oligoceno Aquitaniense
inferior, y C) Mioceno medio <mod(ficado de Sanz de
Galdeano, 1996).
Galdeano, 1990) mediante un complejo sistema de
cabalgamientos emplazados tanto hacia el NNO
como al O (Platt y Behrmann, 1986; García Dueñas
et al., 1987). De un modo sincrónico, continúan los
procesos extensivos asociados a la rotación del
bloque corso-sardo y la apertura de la cuenca
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provenzal (Rehault etaL, 1984) en la parte oriental
de la península.
C) Mioceno ¿nf (19 Ma) - Mioceno sup. (9
Ma). Dewey e: al. (1989) detectan un pequeño
cambio en el movimiento de las placas Europea y
Africana relacionado con el cese de la rotación de
Córcega y Cerdeña, y el comienzo en todo el
Mediterráneo occcidental de la defonnación
compresiva. Desde el Mioceno inferior hasta el
Mioceno superior continúa el acercamiento entre
Iberia y Africa según una dirección NO-SE, que
conlíeva la expulsión hacia el O de las zonas
internas Bético-Rifeñas (Andrieux et aL, 1971;
Sanz de Galdeano, 1983, 1990, 1996, fig. 2.3.5C),
cuyo avance causa deformaciones en las zonas
externas y en las Baleares que empiezan en el
Burdigaliense, transmitiéndose al Golfo de
Valencia, donde se desarrolla una cierta inversión
tectónica (Pontboté et aL, 1990; Banda y
Santanach, 1992).
2.3.5 - MIOCENO SUPERIOR (9 Ma) -
ACTUALIDAD
En el Mioceno superior (anomalía 5), se
produce un drástico cambio en la dirección de
acercamiento entre las placas Europea y Africana,
que pasa a ser claramente NO-SE (Dewey e: aL,
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1989). Sin embargo, Albarello et aL (1995) han
propuesto recientemente una hipótesis según la cual
el movimiento relativa entre Eurasia y Europa
Occidental que separó estos das bloques durante el
Oligoceno-Mioceno a través del sistema de graben
del Rhin. está aún funcionando de un moda
reducido.
Estos autores proponen que el límite entre
la zona móvil de Eurasia y Africa puede ser
localizado en el cinturón Azores-Gibraltar, y
asumen que sólo la región denominada como
Bloque Ibérico (ng. 2.3.6) se mueve
independientemente de Eurasia a favor de la
discontinuidad que va desde los Pirineos hasta la
dorsal Atlántica. No obstante, y aunque existe
sismicidad moderada en el área de la hipotética
discontinuidad próxima a la península Ibérica
(Buforn et aL, 1988; lIdias y Bufora, 1991), esta
actividad no parece suficiente para acomodar la
deformación de 4 mm/año que predice la solución
cinemática propuesta.
Por este motivo, Albarello et aL (1995)
suponen que la deformación en esta zona se
resuelve en parte a través de la sismicidad, y en
parte através de deformación menor distribuida a lo
largo del graben del Rhin, Mar del Norte e Islandia,
asícomo en el cinturón de Azores-Gibraltar.
Figura 2.3.6: Geometría de lasplacas, y movimientos relativos de los bloques Africano y Europeo respecto a Eurasia
para el momento actual en la región Mediterránea (moe4flcado de Albarello et aL, 1995).
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La solución cinemática que muestra la
figura 2.3.6, presenta dos vectores de convergencia
independientes entreIberia y las dos placas mayores
(Eurasia y Africa):
A) Nl lOE con Europa (4.4 mm/año): Con
este vector de movimiento, el margen pirenáico
funcionaría como una zona inverso-direccional
dextrosa, tal y como sugieren los esfuerzos recientes
y actuales (Grellet et al., 1993)
B) NI4OE con Africa (entre 4.4 y 5.3
mm/año): Según este modelo cinemática, la
convergencia frontal entre Iberia y África produce
deformaciones distribuidas en una amplia zona que
se extiende por la península Ibérica, Baleares, el
Magreb y el Atlántico. Entre estas fallas se forman
cuñas, y la deformación se acamada mediante su
extrusión latera] hacia zonas menas comprimidas
(Tapponier, 1977, Philip, 1987; Buforn etaL, 1988;
Vegas, 1992a; Rebal et al., 1992; Royden. 1993;
Medina, 1995).
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3- METODOLOGÍA DEL ANÁLISIS MESOESTRUCTURAL FRÁGIL
3.1 - INTRODUCCIÓN
En este capítula se describe la metodología
más común, utilizada en los análisis de la
deformación frágil, para la obtención de los estados
puntuales de paleoesfuerzos responsables de la
formación de una población de fallas. Una vez
calculados estos palcoesfuerzos puntuales, el
siguiente paso es separarlas en rangos de actividad
temporal, lo que permite reconstruir la evolución de
los esfuerzos en el tiempo mediante
representaciones espaciales de su distribución
(campos de palcoesfuerzos) para cada lapsa
temporal.
En el repaso a la metodología se describen
algunos criterios prácticos relevantes utilizados
durante la medida de fallas en el campo y,
posteriormente, se describen los métodos de análisis
poblacional de fallasutilizados, discutiendo algunos
aspectos de la interpretación de sus resultados.
También se aborda en este capitulo la
representación de los resultados mediante la
construcción de mapas de paleoesfuerzos y de
trayectorias de esfuerzos.
Por último se hace una revisión del estada
actual de conocimiento respecto al carácter de
neoformación 1 reactivación de una población de
fallas en referencia al tensor que las origina, desde
criterios geométricos, mecánicos y dinámicos.
3.2 - CRITERIOS PRÁCTICOS PARA LA OBTENCIÓN DE LOS DATOS EN EL
CAMPO
Aunque existen numerosas estructuras de
carácter mesascópico y microscópico útiles para
obtener direcciones de paleoesfuerzos, en nuestra
caso sólo hemos utilizada las poblaciones de fallas
debido a que son las únicas estructuras observables
en elcampo que proporcionan, tanto la orientación
de los esfuerzos principales, como las magnitudes
relativas de los mismos. No obstante, durante las
campañas de campo se han recogido otros datos
estructurales (planos de S~, picos estiloliticos,
cantos estriados, grietas de tracción, ejes de
pliegues~..), los cuales han sido tenidos en cuenta
para:
a) Interpretar los resultados de los métodos de
análisis poblacional de fallas.
b) Como criterio de búsqueda de las soluciones en
los métodos de inversión.
c) Caracterizar las macroestructuras desde un punto
de vista cinemática.
No se ha abordado en este trabaja elestudio
de las diaclasas, debido a que, incluso en las zonas
menos deformadas (cuencas terciarias), se han
encontrado suficientes fallas can estrías, además de
que su estudio requiere una sistemática y
metodología propias que exceden las objetivos de
esta tesis (Arlegui, 1996).
Es de destacar la importancia del análisis de
paleopiezómetros a partir de las maclas de calcita
(Lacombe et aL, 1990), especialmente en relación
a la obtención de las magnitudes absolutas de los
esfuerzos principales. No obstante, algunos datas
puntuales obtenidos en las proximidades de la zona
de estudio (GarcíaCuevas et al., 1995), confirman
que, aunque esta técnica proporciona buenas
resultados, no detecta todos losepisodios deducidos
mediante el análisis de la fracturación. Esto es
debido a que para su aplicación son necesarias unas
condiciones litológicas concretas, que no están
presentes en la mayor parte del área de estudio, y
unos rangos de temperatura y de magnitud de
esfuerzos definidos.
3.2.1 - SENTIDO DE MOVIMIENTO
La obtención del sentido de movimiento de
las fallas medidas en el campo resulta de vital
importancia para el cálculo de los tensores de
palcoesfuerzo. Deotro modo, hay que recurrira una
serie de artificios, los cuales aumentan la
incertidumbre de la solución, y, además, pueden
llegar a soluciones ficticias. Así, en estos casos
resulta común introducir la orientación de los
planos de falla y de las estrías con la posibilidad de
movimiento en los das sentidos (Etchecopar, 1984),
o bien, la aplicación de modelos teóricos como el
modelo de deslizamiento (Reches. 1983), capaces
de asignar un sentido de movimiento teórico a cada
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par falla-estría en función de sus características
geométricas. No obstante, ambas aproximaciones
presentan el problema de que permiten calcular las
estados de paleoesfuerzo 1 deformación a partirde
fallas con sentido de movimiento contrario al que
realmente han tenido.
Para la primera aproximación el caso más
peligroso se produce cuando existen procesos de
inversión tectónica o de esfuerzos permutados, ya
que el programa de cálculo optará por una única
solución mayoritaria.
En el caso del modelo de deslizamiento
(Reches, 1983), hay que tener en cuenta que, al
tratarse de un modelo teórico no es aplicable en
determinadas condiciones mecánicas (valores de
fricción extremadamente bajos o altos). Además,
para las fallas direccionales, la variación de unos
pocos grados en la medida (<50), permite una
clasificación de la falla en el campo teórico con
sentido de movimiento contrario.
Además de los criterios macroestructurales,
como son los saltos estratigráficos o los pliegues de
arrastre, resultan fundamentales las morfologías
asimétricas observables sobre la superficie del plano
de falla (fig. 3.2.1). La mayor parte de estos
criterios que se utilizan se describen como
“positivo” o “negativo” en función de la sensación
de fricción que se produce cuando el observador
mueve la mano en los das sentidos opuestos sobre
la superficie de la falla paralelamente a la dirección
de la estría (Angelier. 1994). Así, un criterio
G >4
Figura 3.2.1: Criterios para determinar el sentido de
movimiento sobre elplano de falla descritos en el texto
(modificado de Angelier, ¡994).
“positivo ‘~igniflca que el movimiento más fácil de
la mano (menor fricción) corresponde al sentido
real de desplazamiento del bloque ausente. Un
criterio”negarivo” significa que cuando la mano se
mueve en el mismo sentido que el bloque ausente,
la fricción que se siente es mayor. A continuación
se describen los principales criterios de
determinación del sentido de movimiento
observables sobre los plano de falla que se han
tenido en cuenta durante la recogida de datos, así
coma el grado de fiabilidad de los mismos que
otorga Angelier (1994), y el que se asigna en este
trabajo.
a) Escalones de acrección de minerales
(“accretionary mineral steps ‘9. Se desarrollan
debido al crecimiento de fibras minerales que
cristalizan durante el deslizamiento. Este criterio es
uno de los más comunes encontrados, siendo la
mayoría de calcita y de yeso. Este criterio es
“positivo” y su grado de fiabilidad es del 100%
cuando aparecen los dos extremos de las fibras
minerales.
b) Marcas de anustre tectónico (“tectonic
tool marIa ‘9. Están producidas por cantos u otros
clastos, y se pueden observarbien en relieve, o bien
como hendiduras asimétricas en función de la cara
que se observe. El marcador puede presentar
tamaños variables, siendo en nuestro caso el más
común la presencia de un pequeño grano de cuarzo,
que puede estar presente o no en el extremo final de
la marca. El criterio tiene una fiabilidad del 100%
si el marcador está presente, y un 85%
aproximadamente si esta ausente, y tiene un carácter
negativo
c) Planos de Riedel. Suelen intersectar las
superficies de las fallas, formando ángulos de entre
5 y 250 con las mismas, y el sentida de movimiento,
cuando se puede observar, es el mismo que el del
plano principal. Las intersecciones con el plano de
falla son perpendiculares a la dirección de la estría.
Este criterio puede ser ambiguo (fiabilidad del
75%), especialmente cuando se desarrollan
lentejones de cizalla (“shear lenses”) en la
superficie de la falla, o bien porque se pueden
confundir con fracturas de cizalla conjugadas al
plano de falla. Por este motivo sólo se ha utilizada
cuando no existían los criterios más fiables. Tiene
un carácter “negativo”, debido a la cresta del
dihedro agudo formado por el plano principal y el
de Riedel.
d) Picos o lineaciones estiloLúicas
(eslicoluos). Se producen por fenómenos de
disolución por presión en facetas sujetas a fricción,
proporcionando un criterio fiable al 100%, siendo
un criterio típicamente “negativo “. Este criterio es,
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junto con los escalones de acrección, el más
abundante en materiales carbonatados, siendo
común el observar sobre un mismo plano de falla
fibras de recrecimiento de calcita (en facetas que se
abren durante el movimiento) y picos estiloliticos
(en las facetas que se cierran). La transferencia de
carbonato es facilitada por la circulación de fluidos,
y Angelier (1994) remarca que tales movimientos
de fallas corresponden a creep ya que los
fenómenos de disolución por presión necesitan un
lapso de tiempo para que se produzcan, de un modo
contrario a lo que sucede durante el movimiento de
las fallas sísmicas.
e) Facetaspulidas y rugosas. Las primeras
sufren fricción, mientras que las segundas se abren
durante el movimiento de la falla, debido a que ésta
presenta una superficie alabeada. Este criterio,
aunque se ha observado en todo tipa de rocas, ha
sido especialmente útil en rocas detríticas (areniscas
y arcillas) donde no se producen fenómenos de
disolución por presión. Las facetas pueden tener
formas variadas, presentando en muchos casos un
eje larga perpendicular a la dirección de
deslizamiento. Se trata de un criterio positivo y
fiable en un 80% de los casos. Las facetas que
sufren fricción pueden estar pulidas y estriadas,
mientras que las facetas que se abren son rugosas,
o bien pueden estar cubiertas con fragmentas de
roca, óxidos de hierro a minerales cristalizadas
(calcita, cuarzo, etc.).fi Grietas de tensión (“tension gashes ‘9.
Su intersección con la superficie de la falla es
aproximadamente perpendicular a las estrías, y
forman un ángulo agudo (entre 30 y 500) can la
superficie de las falla, por lo que las crestas
correspondientes definen una polaridad “negativa
Es un criterio fiable al 70%, sobre todo cuando es
observable tanto en el plano de falla como en una
sección oblicua a perpendicular al mismo. Al igual
que los planos de Riedel, sólo se ha utilizado
cuando no existían otros criterios más fiables.
g) Fracturas de cizalla conjugadas. Son
pequeñas fallas conjugadas que se forman a 4fl~7Q0
de la principal. Son un criterio negativa y fiable al
70%. Al igual que los planos de Riedel y las grietas
de tensión, la interacción de tales formas sobre el
píano principal es perpendicular ala dirección de la
estría.
h) Otros criterios. Aunque son interesantes,
su uso es menor, y en algunos casos son ambiguos
(i.e. lentejones de cizalla o bloques rotados a lo
largo de la falla). Se puede hacer mención a las
marcas parabólicas que se encuentran comúnmente
en fallas pulidas, que definen un criterio positivo
incluso en la ausencia de relieve. Existen otros
criterios no utilizados en este trabajo descritos por
Angelier (1994) que, dado que son demasiado
numerosos y muy dependientes del tipo de roca (ej.





La datación de las estructuras, que
posteriormente se utilizan para la reconstrucción de
los palcoesfuerzas, es el dato fundamental para
acotar laedad de éstas. El tipo de datación depende
mucho de las litologías y de las condiciones
concretas de cada zona estudiada.
Afortunadamente, en nuestra caso se ha dispuesto
de un registro sedimentario pre. sin y post-tectónico
lo suficientemente completo y bien conocido, tanto
desde un punto de vista sedimentológica como
cronológico, la que ha facilitado enormemente la
labor de datación de las estructuras.
Se han utilizado dos tipos de criterios para
asignar los estados de palcoesfuerzas puntuales a
una serie de intervalos temporales diferentes:
sedimentarios y estructurales. Esta clasificación
temporal es la que ha permitida construir los
diferentes campos de palcoesfuerzos que se
describen en los capítulos 6 y 9.
A) Criterios Sedimentarios
1) Edad mínima de actuación. Se trata de
un criterio inequívoco, y se define por la edad más
reciente de los materiales en los que se han medido
los datos microestructurales. Este criterio ha sido el
de aplicación más generalizada, y ha permitida
separar en la escala temporal el rango de aparición
de las estructuras asociadas a un determinado
campo de palcoesfuerzas. Para ella ha sido
necesario situar de un modo precisa la posición
espacial y estratigráfica de cada estación de análisis,
poniendo especial hincapié respecto a las
discontinuidades primarias que aparecen en el
registro sedimentario que se describen en las
capítulos 2 y 6.
II) Edad máxima de actuación. Estecriterio
es complementario al anterior, y define cual es la
edad máxima de actuación de un estado de
esfuerzos, cuando las estructuras se encuentran
fosilizadas por unidades sedimentarias posteriores.
No obstante este criterio es menas inequívoco que
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el anterior, dado que siempre cabe la duda de que
puede haber otras causas (por ejemplo reológicas)
que no permitan el desarrollo de las estructuras en
los materiales posteriores.
B) Criterios Estructurales
1) Relaciones cronológicas relativas entre
lasd<ferentes estructuras observadas en el campo.
Este criterio sólo es aplicable cuando las
poblaciones de fallas son politensoriales, y si existe
una relación temporal clara entre las estructuras
asociadas a un tensor de esfuerzos y las estructuras
asociadas a otro. Cuando se cumplen estas das
condiciones previas, sólo se ha asignado una edad
relativa a los tensores de palcoesfuerzos si las
relaciones temporales relativas eran siempre en el
mismo sentido. Esto se ha considerado así porque
en numerosas estaciones han coexistido diferentes
tipos de movimiento en los mismos planos y las
relaciones temporales entre éstas se daban en los
dos sentidos. En estos casos, no se ha realizado un
contaje de la proporción, y se ha asumido que los
das tipos de esfuerzos han debido de actuar
alternativamente. Esto puede deberse tanto a la
descomposición en diferentes estructuras de un
campo de esfuerzos regional, como a la
permutación entre los ejes principales de esfuerzos,
tal y como se describe más adelante.
Entre los tipos de relaciones más comunes
encontrados, destacan la existencia de cortes de
estructuras previas por fallas tardías, la presencia de
planos de falla con varios juegos de estrías con
relación de corte entre ellas, y el reaprovechamiento
de estructuras previas (por ejemplo, superficies de
estratificación en un flanco de un pliegue) rejugadas
como planos de deslizamiento.
Las relaciones cronológicas relativas se han
utilizado para completar las relaciones temporales
entre losdiferentes estados de palcaesfuerzo en los
casos, afortunadamente poco comunes, en los que
aparecían poblaciones politensoriales en materiales
la misma edad y no habíaun registro sedimentario
que permitiera establecer las diferentes edades
mínimas de actuación.
II) Correlación entre los datos meso y
macroestructurales. Para poder realizar una
correlación entre los datos a escala de afloramiento
y cartográfica, resulta imprescindible caracterizar
las macroestructuras desde un punto de vista
mesoestructural y, posteriormente, clasificar los
tensores cronológicamente a partir de dos vías
diferentes, algunos de cuyos ejemplos se muestran
en los capítulos 6 y 9:
1) Relaciones cartográficas claras entre
estructuras caracterizadas mesoestructuralmente.
2) Relaciones entre macroestructuras
caracterizadas mesoestructuralmente y unidades
sedimentarias sintectónicas datadas. El ejemplo más
claro de este tipo de relaciones lo constituyen las
discordancias progresivas desarrolladas a favor de
los cabalgamientos, tal y como sucede en las
proximidades de Pareja o de Barajas de Melo (cap.
4).
3.3 - MÉTODOS DE ANÁLISIS POBLACIONAL DE FALLAS UTILIZADOS Y
MARCHA ANALÍTICA SEGUIDA
Desde finales de los afios 70, se ha venido
desarrollando una metodología de análisis de las
poblaciones de fallas que consiste en el desarrollo
de numerosos métodos (numéricos, gráficos
geométricos y mecánicos) para obtener los
paleoesfuerzos que activaron las fallas que se
observan en el campo.
De todos estos métodos, los que más
desarrollo y difusión han alcanzado han sido los que
están basados en las relaciones entre esfuerzo y
deslizamiento descritas por Wallace (1951) y por
Bott (1959).
Desarrollo histórico de los métodos de inversión
Anderson (1951) fue el primer autor que
estableció unarelación entre el estado de esfuerzos
y la fracturación de las rocas, a partirdel criterio de
fracturación de Navier-Coulomb. Este clásica
modelo es aún válido para sistemas de fallas de
neoformación y con cabeceos “puros” (es decir, de
9Q0 ó 0¶ fig. 3.3.1).
Bou (1959) propone una relación entre la
orientación y la forma del elipsoide de esfuerzos
que actia sobre un plano preexistente, con la
orientación de la máxima componente de cizalla (t)
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Figura 3.3.1: Modelo defracturación de Anderson (1951), con los sistemas de fallas conjugados relacionados con los
tres tipos de regímenes de esfuerzos: A)fallas normales, B)fallas inversas y C)fallas en dirección.
sobre dicho plano. Esta relación es la denominada
ecuación de Bou, base de numerosos métodos
posteriores de inversión de esfuerzos:
TAN (0) = -~~—(m 2 - (1 - n2)R’)lm [3.1]
siendo R’ la razón de esfuerzos (“stress rotio”) que






6 = cabeceo de la estríasobre el plano de falla.
1, m, n = cosenos directores del plano de falla.
a= esfuerzo principal vertical.
o~,= esfuerzo principal horizontal máximo.
o= esfuerzo principal horizontal mínimo.
Según sea el valor de R’, los elipsoides de
esfuerzos se clasifican en siete tipos (Tabla 3.1).
Arthaud (1969) propone un modelo que
relaciona los ejes de esfuerzos y el movimiento de
fallas preexistentes. Este método fue el primero que
intentó solucionar el problema inverso de la
reconstrucción de los paleoesfuerzos mediante el
análisis gráfico de los deslizamientos sobre planos
de debilidad con todas las orientaciones posibles.
Posteriormente Mercier (1976) demostró
que aunque el método de Arthaud no se podía
aplicar para el caso general, era válido para los
elipsoides de revolución (o, = q ó p =30). El
análisis aplicado por Arthaud y Choukroune (1972)
para el caso particular de los movimientos
direccionales sobre planos de debilidad, también
fue un paso importante.
Es a partir de finales de los sesenta y a
principios de los setenta, cuando se desarrollan
numerosos intentos de reconstrucciones de
palcoesfuerzos basados en el análisis
microtectónico frágil, destacando el grupo de
Montpellier (Choukroune, 1973; Mattauer, 1976...).
El principal problema de estas tentativas fue la
utilización de técnicas geométricas más que
numéricas, lo que condujo a la no obtención de una
solución general.
Así, Pegorara (1972) propone el método de
losdiedros rectos, un método gráfico que Angelier
y Mechíer (1977) difunden y ponen en marcha
posteriormente através de ordenador, lo que la hace
fácilmente aplicable. Este método es de utilidad
tanto en tectónica como en sismología, y aunque se
trata de un método mecánicamente correcto, no
obtiene de las datos de los deslizamientos toda la
información posible (Angelier, 1994; DeVicente et
al., 1992a). La combinación con la información
adicional obtenida a partirde otras estructuras tales
como diaclasas (Ncc, 1969; Hancock, 1985),
Tabla 3.1: ClasLflcación del régimen de esfuerzos en
función del valor de R’ y las magnitudes relativas de los
tres ejes principales de esfuerzos.
TIPOS DE EJES RÉGIMEN DE ESFUERZOS
R—u-C O,•U,>O~ COMPRESIÓNR~~L
R’ < o O~ >0, >0, COMPRESIÓN TRIAXIAL
= O ~, >~.=~z COMPRESIÓN UNIAXIAL
OcRcl 0, >0, >0, DESGARRE
= 1 ~ >02 EXTENSIÓN UNIAXIAL
R> 1 0, >0~ >0, EXTENSIÓN TRIAXIAL
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grietas de tracción y estilolitos (Arthaud y Mattauer,
1969), tuvo también una gran importancia.
Carey y Brunier (1974) y Carey (1976),
desarrollanel primer método numérico para deducir
tensores de esfuerzo a partirde planos y estrías de
falla, que ha sido la base para el desarrollo de
numerosos métodos posteriores. Ellos invirtieron el
razonamientode Bou (1959) y propusieron calcular
un tensor de esfuerzos reducido a partir de un
conjunto de datos que incluye las direcciones de
movimiento definidas por las estrías de movimiento
sobre planos de falla con diferentes orientaciones.
Este análisis representa un paso
fundamentalen el avance de los estudios tectónicos
de poblaciones de fallas, y permitió un desarrolla
posterior de numerosos métodos con mejoras y
análisis adicionales.
Detodos losmétodos y trabajos posteriores,
cabe destacar los siguientes: Armijo y Cisternas
(1978), Armijo et al. (1982), Carey (1976, 1979).
Angeier (1979, 1984, 1989, 1990), Angelier et al?
(1982), Etchecopara al., (1981, 1988), Etchecopar
(1984), Simón (1984, 1986), Michael (1984),
Aleksandrawsky (1985), Sassi (1985), Reches
(1978, 1983, 1987), Reches y Dieterich (1983),
LisIe (1987), De Vicente (1988), Etchecopar y
Mattauer (1988). Galindo y González Lodeiro
(1988), Caputo yCaputo (1988), Gephart y Forsyth
(1989),Gephart (1990), Marrett y Alímendinger
(1990). Rivera y Cisternas (1990), Will y Powell
(1991, 1992), Fry (1992), Reches etaL (1992). Ritz
(1994), Delvaux (1994). Yin y Ranalli (1995), etc...
La mayoría de estos métodos utilizan la
ecuación de Bott. diferenciándose entre si en la
manera de buscar y minimizar el error en la
solución. No obstante algunos suponen
planteamientos geométricos (Aleksandrowsky,
1985), mecánicos (Reches, 1983), o bien la
búsquedade más incógnitas del tensor reducido de
esfuerzos (Reches, 1987; Reches et aL, 1992; Yin
y RanalIl, 1995).
En este trabajo se han utilizado diversos
métodos de análisis poblacional de fallas, debido a
que cada uno de ellos sigue una aproximación
diferente. De este modo, si existe unaconvergencia
de las soluciones, tendremos un mayor grado de
certidumbre sobre la fiabilidad de la solución
obtenida. Por este motivo se han aplicado el método
gráfico de las diedros rectos (Angelier y Mechier,
1977), el modelo de deslizamiento (Reches, 1983;
De Vicente, 1988), y dos métodos dinámicos
basados en la ecuación de Bou: el método de
Etehecopar (Etchecopar et aL, 1981; Etchecopar,
1984) y el método de inversión de esfuerzos
(Reches, 1987; Reches a aL, 1992). Para cada uno
de los métodos utilizados se van a describir
brevemente las bases teóricas, las premisas que se
deben cumplir para que sea aplicable y, por último.
un comentario sobre las ventajas de su uso, así
como las limitaciones teóricas y prácticas que
presenta.
3.3.1 - EL MÉTODO DELOS DIEDROS
RECTOS
Este es uno de los métodos gráficos más
utilizados, fue concebido por Pegoraro (1972) y
difundido y aplicado mediante ordenador por
Angelier y Mechíer (1977). Se trata de un método
geométrico que se basa en limitar paracada falla las
B)
F F
Figura 3.3,2: Diedros rectos y mecanismo focal de una fallo: A) en perspectiva y fi) en proyección estereográfica
(semiesfera inferior). F, plano de fallo; A, plano auxiliar; n, vector unitario normal al plano defallo; s. vector unitario
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Figura 3.3.3: Procedimiento gráfico del método de los
diedros rectos (Angelier y Mechíer, 1977) para dos
fallos. En oscuro compresión, en claro extensión.
zonas del espacio compatibles en compresión y
extensión, superponiendo estos campos en
proyección estereográfica. Cada plano de falla y su
estría sirven para dividir el espacio en cuatro
cuadrantes, siendo los píanos que los limitan el
plano de falla y otro auxiliar normal a él y cuyo
poía es la estría (fig. 3.3.2). No conviene olvidar
que, mientras que el píano de falla es una
discontinuidad real en la roca, el plano auxiliar sólo
existe como construcción geométrica. De este modo
quedan definidos, sin ninguna ambigíledad, y
teniendo en cuenta el sentido de movimiento de la
falla, los dos diedros rectos opuestos das a das (en
extensión, T y en compresión, P).
Resulta fácilmente demostrableque los ejes
de esfuerzos principales máxima (o,) y mínimo (03)
no pueden disponerse en cualquier parte del espacio
si se tiene en cuenta la hipótesis de Wallace - Bott.
De este modo (Angelier, 1994; pág.70) o~ debe
situarse en el diedro en compresión y 03 en el diedro
en extensión. Por el contrario, no hay constricciones
geométricas sobre la orientación del eje 02.
* Principios del método
Dado que el eje o, se encuentra situado en
el diedro compresivo (P) y 03 en el extensivo (T),
cuando un conjunto de fallas han sido activas bajo
el mismo régimen de esfuerzos, los das ejes
principales de esfuerzos máximo y mínimo deben
estar incluidos en el mismo diedro para todos los
mecanismos focales correspondientes a las fallas.
Este principio es fácil de aplicar manualmente,
superponiendo los diedros en proyección
estereográfica (fig. 3.3.3). No obstante, cuando las
fallas son muy numerosas, suele suceder que no
queda ningún área residual en el diagrama final,
debido a diversos factores (errores en la
determinación de los sentidos de movimiento,
presencia de fallas relacionadas con otro régimen de
esfuerzos, dispersión natural de los deslizamientos,
errores de las medidas angulares, etc.). Para
solucionar este problema basta con aplicar un
simple criterio numéricode porcentajes, dividiendo
la falsilla estereográfica en una serie de intervalos
discretos que tendrán un porcentaje de
compatibilidad con el carácter de compresión y/o
extensión. En nuestro caso hemos utilizado el
programa Cratos 1.0, cuyo módulo DREC está
descrito por De Vicente etal. (1 992a).
Posteriormente a su desarrollo, diversos
autores han realizado trabajas para mejorar el
método y solucionar algunos problemas del misma.
Así, Lisle (1987) impone das condiciones para
obtener mejores resultados en la aplicación del
método:
1) Los ejes de máxima compresión y
extensión deben ser perpendiculares.
2) Ambos ejes deben de estar en parejas
opuestas de diedros.
* Interpretación de los Resultados
Conviene resaltar que los ejes de
compresión y extensión medios obtenidos tienen
escaso valor cuando los dominios de P y 1 son
grandes. Esto es así debido a que o, y 03 no tienen
porqué ocuparlas zonas centrales de los dominios,
sino que pueden ocupar en cualquier parte del
cuadrante. En este sentido las proyecciones de los
ejes P y T, situados en la bisectriz de los diedros
coma aproximación al cálculo de la solución, salo
tienen un valor aproximado, ya que físicamente
estas posiciones indican las zonas de máxima
amplitud de las ondas sísmicas de lectura en los
sismogramas, pero no tienen porqué coincidir con
las orientaciones de los ejes principales de
esfuerzos. Sin embargo, cuando los dominios son
pequeños, y además presentan orientaciones
perpendiculares entre si, los resultadas del método
son consistentes con los obtenidos con otras
métodos de análisis de poblaciones de fallas.
La precisión de los resultados es claramente
dependiente de las orientaciones geométricas de las
fallas y de las estrías: cuanto más diversificadas
sean las orientaciones, más ajustadas serán las zonas
compatibles en compresión y tensión. Para esto
resulta muy conveniente obtener datos no sólo de
fallas con cabeceos puros (90 o 00), sino también de
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fallas oblicuas.
Las ventajas fundamentales de este método
son que proporciona una rápida y clara
visualización de las posiciones de las zonas de
máxima compresión y extensión, y su aplicación al
estudio de poblaciones de mecanismos focales de
terremotos.
Por lo que se refiere a los principales
inconvenientes, cabe destacar que, al tratarse de un
método gráfico, las soluciones que aporta son
cualitativas (con un grado de ambigiledad a veces
importante), y en principio, no aporta datas sobre la
forma del elipsoide responsable del movimiento de
las fallas. Además, a menudo las ejes de esfuerzos
aparentes quedan poco o nada definidos,
aparecen inclinados de un modo irreal, o éstos no
son perpendiculares entre sí. En este sentido, De
Vicente et al. (1992a) realizan un estudio de las
figuras de interferencia de diagramas de diedros
rectos que se producen al sumar los diagramas de
dos poblaciones de fallas can distintas
características originadas bajo una misma dirección
de acortamiento horizontal. Estos autores
demuestran que pueden aparecer ejes inclinados
producidas por la adición de dos diagramas
originados bajo la acción de un elipsoide con un eje
vertical común.
3.3.2 - EL MODELO
DESLIZAMIENTO (Reches, 1978, 1983)
DE
El modelo de deslizamiento intentaexplicar
el hecho de que en condiciones triaxiales de
deformación frágil, tanto naturales coma
experimentales, las fracturas se disponen según una
simetría ortorrómbica con respecto a los ejes
fundamentales del elipsoide de deformación. Este
modelo se deduce apartir del criterio de fractura de
Navier-Coulomb, e incluye como un caso particular
(deformación plano, e2 = 0) el conocido modelo de
fracturación de Anderson (1951), el cual presenta
una simetría de los planos de falla de tipo
monoclínica.
El modelo de deslizamiento supone que, en
el caso más general (elipsoide de deformación
triaxial, e,#O, e2#0, e3#0). las fallas se disponen en
cuatro familias con das direcciones y buzamientos
contrarios (fig. 3.3.4), debidoa que estas geometrías
son las que mejor disipan la energía durante la
deformación frágil. Para que se produzca el




Figura 3.3.4: Geometría comparada de los planos de
falla según elmodelo de Reches (1983): A) caso biaxial
con simetría monoclínica (modelo de Anderson, 1951)
y B) caso triaxial con simetría ortorrómbica.
una resistencia cohesiva y friccional. El modelo de
deslizamiento es válido para un comportamiento
isótropo del macizo rocoso (un número suficiente
de planos de debilidad con distintas orientaciones
en la roca), o bien para fallas de neoformación.
Las condiciones que han de cumplirse para
que sea aplicable el modelo, son:
O El terreno ha de tener un número elevado de
discontinuidades dispuestas aleatoriamente
anteriores a la deformación, o bien ser fallas de
neoformación.
O La deformación se resuelve por deslizamiento
sobre unos pocos planos de falla, que son las que
requieren una disipación mínima de energía para
mantener el deslizamiento.
O La deformación es homogénea (existe un número
suficientemente elevado de fallas de cada conjunto).
* La resistencia al deslizamiento en los planos de
falla sigue la ley de Navier-Coulomb, es decir hay
una resistencia cohesiva y friccional.
OExiste una coincidencia entre los ejes principales
de esfuerzo y de deformación, y la distribución de
las esfuerzos es homogénea.
Cabe destacar que la presencia de sistemas
conjugadas de fallas, con ambas tipos de simetrías,
es un hecho muy común en diferentes situaciones
geotectónicas (Hancock, 1985; Underhill y
Woodcock, 1987; De Vicente, 1988; Krantz, 1988;
Marrett y Alímendinger. 1990; Angelier, 1989,
1994).
* Aplicación del modelo de deslizamiento
El modelo relaciona matemáticamente la
forma del elipsoide de deformación (1<’) y el ángulo
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de rozamiento interno del material en el momento
del deslizamiento (~) con los cosenos directores de
los planos de falla y de las estrías de fricción. La





siendo 5 el ángulo de separación en el píana
horizontal de las das familias de fallas con
buzamientos contrarios. La dirección del máximo
acortamiento horizontal (Dey) se obtiene a partir de
la dirección de la falla (D), según:
sDey = D ±( 90 - — )2 [3.8]
donde e2 es el eje de deformación vertical y ey el eje
de máximo acortamiento horizontal.
De Vicente (1988) propone una
metodología que facilita el uso del modelo de
deslizamiento, estableciendo una serie de
ecuaciones que relacionana 1<’ y a con los valores
angulares de las fallas medibles en campo: sentido
de buzamiento (D), buzamiento (B) y cabeceo de la
estría (C), asumiendo que uno de los ejes se




5 = 2 arcsin
5Dey = D + —
2
4 Para los elipsoides de tipo direccional (e~ de
caráctercontrario, compresivo o extensivo, a e~) las
ecuaciones son:
P = sin
2 fi * cas2 C




siendo • el ángulo de rozamiento interno en el
momento del movimiento.
Si desde [3.5] se obtiene que • > 0,
entonces e~ (eje principal vertical de la
deformación) tiene carácter de acortamiento (fallas
normales); mientras que si ~ cO la falla es inversa,
en cuyo casase toma el valor ~ El resto de las















5 = 2 aresin
tan2 fi
[3.7]
Utilizando estas expresiones se obtiene para
cada falla la orientación del máximo acortamiento
horizontal (Dey), un valor del ángulo de rozamiento
interna de la roca durante el deslizamiento ($) y
otro del parámetro K’, que nos permite conocer la






Figura 3.3.5: Dingranza Cabeceo ¡Buzamiento, con los
cuatro tipos defallas resultantes: 1)direccional-normal,
2) normal-direccional, 3) direccional-inversa y 4)
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Tabla 3.2: Tipos de elipsoides de deformación y valores de K’ asociados.
= + ~0 Deformación por cizallo pura (es =0: -ex = ey) DESGARRES (deformación plana)
+ > 1<’> 1 Dejbnnación por cizallacon componente extensional (-ex> «y>a) DESGARRES NORMALES
K’= ¡ (-ex > ey = a)
Deformación extensional
con componente de cizallo
(deformación plano)
(-ex > es> ey) Fallas NORMAL DIRECCIONALES
(-ex = es; «y =0)
(es> -el> -¿y> Fallas NORMALES
1<’ = -0.5 Deformación extensiva radial pura (es > -ex = ~q)
1<’ = -0,5 Deformación compresiva radial pura (-es> ex = ey)
(deformación plano)
Deformación compresiva
con componente de cizallo
(-es > e)» ex)
(-a = ey; ex =0)




- <K <-2 Deformaciónpor cizollacon componente compresional (e.,’> -ex> - es) DESGARRESINVERSOS
Deformaciónpor cizallo pura (ey=-ex;ezO) DESGARRES (deformación plano)
Si enfrentamos los pasibles valares de
cabeceo y buzamiento de una falla, resultan cuatro
campos de pasibles relaciones C~ que definen
tipos de fallas diferentes. Este es el diagrama C/B
(fig. 3.3.5). En este gráfico, las áreas 1 y 3
presentan fallas conmayor movimiento en dirección
(cabeceos bajos con buzamientos altos), mientras
quelas zonas 2 y 4 tienen movimientosimportantes
según la máxima pendiente del plano (cabeceos
altos). Las áreas 1 y 2 corresponden a fallas con
acortamiento según el eje e~ (fallas normales),
mientras que las 3 y 4 lo son de extensión según e~
(fallas inversas). Los casos extremos (B = 900, C =
900) corresponden a los elipsoides de tipo
“deformación plana” (e2 = 0) para los que sólo
existen das familias de fallas, lo que constituye el
modelo de fracturación de Anderson (1951).
Al ser un método directo, cada falla aporta
unasolución, por lo que De Vicente (1988) propone
el empleo del diagrama Ey/IC, que enfrenta los
posibles valores de K (tipos de elipsoides) con la
dirección de máximo acortamiento horizontal (Dey)
(flg. 3.3.6). Este tipo de diagrama, junto a las rosas
de direcciones de Dey, son muy útiles a la hora de
separar grnpos de fallas que se acomodan a una
misma dirección de acortamiento horizontal.
* Casos Radiales
Para los elipsoides de tipo radial (cuando
coexisten dos ejes de acortamiento o estiramiento
en la horizontal, radial pura si ex = ~e ), las
ecuaciones se simplifican siendo directamente
proporcional el buzamiento al ángulo de rozamiento
interno ($) (fig. 3.3.7). En estos casos radiales,
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Figura 3.3.6: Dingranza Ey/K’, e histograma de
direcciones de compresión (Dey)para una población de
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dos modas de direcciones de acortamiento o
estiramiento máximo horizontal, lo que puede
confundir la interpretación de los resultados.
Conviene recordar que los casos de
compresión radial son muy raros, debido a que
desde un punto de vista mecánica resulta muy
difícil la coexistencia de fallas inversas puras
ortogonales actuando a la vez. Por el contrario, los
casos de extensión radial más o menos pura si son
comunes, y puedenllevar a la interpretación errónea
de que existen das episodios de extensión uniaxial
diferentes, cuando la que sucede es que solo hay
una única etapa de extensión radial.
Tanto en el modelo de deslizamiento como
el método de los diedros rectas, la posición del eje
de máxima compresión horizontal en los casos
radiales se sitúa en la bisectriz del ángulo agudo de
las dos direcciones de las fallas (fig. 3.3.4B). Por el
contado, la ecuación de Bott sitúa en los casos
radiales puros las ejes horizontales paralelas a las
direcciones de las fallas. No obstante, dado que en
estos casos las magnitudes de las esfuerzos
horizontales son parecidas (o, ~ o S ~), este
hecho no tiene una gran relevancia.
Las principales ventajas que ofrece el
modelo de deslizamiento frente a otros métodos de
análisis poblacional de fallas, son las siguientes:
4 Se trata de un método directo que
proporciona una solución para cada falla, por lo que
en el caso de tener pocos datos de fallas muy
significativas, obtendremos información de cada
una de ellas.
4 El método es capaz de otorgarun sentido
de movimiento teórico para aquellas fallas a las que
no se ha podido asignar en el campo. En
determinadas estaciones donde se tengan algunos
sentidos de movimiento obtenidos en el campo, si
estos coinciden con los del modelos de
deslizamiento, se podrá extrapolara los datos donde
no se hayan podido deducir.
4 El modelo de deslizamiento se revela
especialmente útil para separar, de todo un conjunto
de fallas con características diferentes, aquellos
grupos que se acomodan a una dirección de
acortamiento (o de estiramiento) horizontal común.
Este hecho facilita enormemente la separación de
conjuntos de datos para el cálculo posterior con
métodos de inversión basados en la ecuación de
Bott (1959).
4 Es un método especialmente útil para el
análisis de los mecanismos focales de terremotos
(Capote a aL. 1991; Giner, 1996).
-e-
Figura 3.3.7: Diagramas de relación entre el
buzamiento de la falla y el ángulo de rozamiento («5)
para el caso de las fallas radiales (De Vicente, 1988).
* Interpretación de los resultados
A pesar de las ventajas descritas, este
método, como todos, presenta algunas limitaciones
que hay que tener en cuenta a la hora de interpretar
los resultados:
4A1 ser un método mecánico basado en el
criterio de Navier-Coulomb, en según qué
condiciones (fricciones anómalas, datos muy
superficiales,...), puede haber fallas que no se
adapten al modelo. Estos casos se descubren por la
no coincidencia entre el movimiento de la falla que
predice el modelo a partir de sus características
geométricas y el tipo de movimiento que se observa
en el campo. En estos casos el modelo de
deslizamiento no es aplicable y habrá que recurrir a
otros métodos de análisis.
4 En el caso de las fallas direccionales,
unospocos grados de errar (c 50)pueden hacercaer
a una falla en el campo opuesto desde un punto de
vista teórico. Dado el grado de error en la toma de
datos en el campo y las propias irregularidades
naturales de las estructuras, en estos casos resulta
imprescindible contrastar los sentidos de
movimiento teóricos con los obtenidos en el campo.
* La metodología desarrollada por De
Vicente (1988), utilizada en este trabajo, supone
que un eje se encuentra en la vertical. Aunque suele
ser cierto de un moda general en zonas intraplaca
(Angelier, 1994, página 62), en el caso de que los
sentidos de movimiento teóricos y observados no





















Figura 3.32: Diograma e/k’. Las soluciones definidas por intersecciones válidas están marcadas con una letra P,
mientras que las S corresponden a interseccionesfortuitas (De Vicente, 1988).
tectónica posterior al desarrollo de las fallas,
conviene comprobar la presencia de plegamientos
o basculamientos tardíos.
á Diagrama e/k’
De Vicente (1988) desarrolla un diagrama
para el análisis de las fallas que no contienen
estrías, que consiste en la representación del
buzamiento y orientación de las fallas en función de
FC’ y de$para las distintas secuencias. Para obtener
el diagrama, basta con representar las curvas que
relacionan FC’ con la orientación de ey a 450 a un
lada o a otro desde la dirección (secuencia normal),
o desde la dirección del buzamiento (secuencia
inversa). Las soluciones válidas serán aquellas en
que las curvas que se intersecten tengan
buzamientos parecidos, y en las que los ángulos de
separación entre las distintas familias no tengan
mucha dispersión (fig. 3.3.8).
En el diagraina e/FC’ la dirección de
máximo acortamiento horizontal (Dey) se localiza
en el ángulo agudo formado por las das familias de
curvas generadas, coincidiendo con el máximo en
las intersecciones de las curvas de dichas familias.
De este modo, se obtiene el valor de FC’
correspondiente. Existe unaexcepción, ya que en el
caso de deformación plana, (¡(‘=0, modelo de rotura
de Anderson), sólo se generará una familia de
curvas; y en este caso e~ se localizará, tanta en fallas
normales como inversas, en la bisectriz de las
curvas. En este diagramano se contempla el caso de
los desganes puros.
La única ventaja de este diagramaconsiste
en que permite tratar poblaciones en las que no
aparecen estrías (dato fundamental en el resto de los
métodos y diagramas), ya sea por el tipo de material
(fallas en materiales poco consolidados) o por
fenómenos posteriores (recristalizaciones,
circulación de fluidos, etc...).
El principal inconveniente de este diagrama
es que la interpretación de los resultados, salvo
raras excepciones, no resulta evidente ni siquiera a
los ojos de investigadores experimentados, al igual
que sucede en otras métodos similares (método y/R;
Simón, 1984). Además, puede existir un grado de
dispersión importante tanto en la posición de Dey y
FC’, en función de la dimensión y definición de los
“nudos” de intersecciones de las distintas curvas. Si
la población tratada corresponde amás de un evento
tectónico, o bien nos encontramos en una zona
plegada, posiblemente aparecerán más máximos
que tensores presentes, debida a intersecciones
fortuitas de los planos.
Por estos motivos el uso de este método en
este trabajo se ha restringido al análisis de fallas en
materiales cuaternarios donde no se han encontrado
estrías. No obstante, y siguiendo un criterio de
unifonnidad y a que se ha dispuesto del mimero de
fallas con estrías, no se han utilizada sus resultados
en la construcción de los mapas de paleoesfuerzos
descritos en los capítulos 6 y 9.
3.3.3 - MÉTODOS DE INVERSIÓN
BASADOSEN LA ECLIA ClON DE BOYT
Para un tensor de esfuerzos dado (T), el
problema directo consiste en determinar la
orientación y sentido de movimiento conocida la
orientación de un píano de falla. El problema
inverso, por el contrario, consiste en determinar el
tensor de esfuerzos medio (T) a partir de las
lO 30 50 70 90 110 130 150 170 lO 30 50 70 90 ¡lO 130 150 170
t t
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orientaciones y sentidos de deslizamiento de una
población de fallas medida en el campo. En ambos
casos se asume que cada vector de deslizamiento
(definido por la estría de la falla) tiene la misma
orientación y sentido que el esfuerzo de cizalla
correspondiente a un tensor de esfuerzos común.
Esta asunción de que todas las fallas se movieron
durante el mismo evento tectónico
independientemente unas de otras, pera de un modo
consistente respecto a un único tensar de esfuerzos,
no deja de ser unaaproximación, y obliga aque se
cumplan los siguientes requisitos:
4 El estado de esfuerzos que actúa sobre el
volumen rocoso es homogéneo a la escala
estudiada.
4 El tensor de esfuerzos activa un número
de planos preexistentes lo suficientemente elevado.
4 En cada píana el deslizamiento se
produce paralelamente a la dirección del máximo
esfuerzo tangencial sobre ese píano (no hay
deformaciones conducidas).
Dada que el tensor reducido de esfuerzo
tiene cuatro grados de libertad, mientras que
normalmente el número de ecuaciones que se
dispone es mucho mayar (una para cada falla), los
sistemas suelen estar sobredimensionados. Este
hecho permite adoptar modelos estadísticos para
encontrar el mejor ajuste entre los datos de
deslizamiento y los esfuerzos de cizalla teóricos.
A) - Método de Etehecopar (Etchecopar a al?,
1981; Etchecopai’ 1984)
Este método realiza un análisis
tridimensional, a través de un desarrollo iterativo de
ensaya y error, para localizar un tensor que haga
mínima la diferencia entre las estrías teóricas,
producidas sobre el plano de falla por el tensor
seleccionado, y las reales.
Debido a que es un método muy conocido
y de amplia difusión, sólo se va a realizar una
descripción muy breve del mismo, remitiendo al
lector a los trabajos del propio autor (Etchecopar et
aL, 1981; Etchecopar, 1984) o a otros previos
(Simón, 1984; Guimerá, 1988; Casas, 1990; Casas
el al., 1990) para un análisis más exhaustivo.
Algoritmos matemáticosdel programa
El método busca un tensor de esfuerzos que
minimice la diferencia angular entre las estrías
teóricas que produciría el tensor obtenido sobre los
planos de falla existentes, y las estrías reales que se
hanmedida en el campo. El proceso de búsqueda se
realiza a través de un proceso iterativo de prueba y
cálculo de error, minimizando la función:
F = ~j (x A t, )2 [3.12]
siendo s1 la estría real y t~ la estría teórica.
Durante la ejecución del programa, éste no
realiza una búsqueda global en todas las posiciones
del espacio, sino que abandona las “vías” quehacen
aumentar el error.
Resultados proporcionadospor el programa
4 Orientaciones de los tres ejes principales del
tensor de esfuerzos (os, 02 y 03).
* Magnitudes relativas de los tres ejes, definidas
por el parámetro R (stress ratio):
R = 02 - 03 [3.13]
El parámetroR es equivalente al 4) definido
por Angelier (1975), pero para no confundirlo con
el Angula de rozamiento interno (4)), le
denominamos R. Tampoco se debe confundir este
R can el parámetro R’ en laecuación de Bott [3.2],
siendo la equivalencia entre ambos:
o1vertical R’=l/R
o2vertical R’=R 0<RIcl
03 vertical R’= 1 /(R-1) R’c 1
Para contrastar la validez y precisión de las
resultados, el programa proporciona los siguientes
parámetros:
4 Histograma de desviaciones angulares entre las
estrías teóricas, definidas para el tensar solución, y
las reales.
4 La desviación angular media entre las estrías
teóricas y reales, expresada en grados.
4 Márgenes de error con que se calculan las
direcciones e inmersiones de los ejes de esfuerzos,
así como en el valor de R.
Ofroyección sobre el diagrama de Schmidt de los
ejes obtenidos, con el margen de error calculado.
4 Representación sobre el círculo de Mohr de las
fallas explicadas por el tensor para comprobar la
compatibilidad mecAnica de la solución según el
criteriode rotura de Navier-Coulomb.
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Criterios de aplicación y limitaciones del método
Es posible obtener una solución con el
método de Etchecopar desde das condiciones
iniciales diferentes:
1) Imponer una orientación del tensor y un
valor de R iniciales, deducidos a partir de otras
datos estructurales (estilolitos, grietas de
tracción,...) o bien de los resultados de otros
métodos de análisis poblacional (método de los
diedros rectas; diagrama y/R de Simón, 1984). Esta
posibilidad permite obtener soluciones dirigidas,
limitando el tiempo de cálculo.
2) Calcular una seriede tensores iniciales al
azar (100 ó 200) desde las queparte el programa en
su búsqueda.
Hay que tener en cuenta la posibilidad real
de obtener unasolución quesea un mínimo relativo
de la función [3.12],ya que para disminuir el
tiempo de cálculo en el proceso de búsqueda, el
programa cierra las caminos que van haciendo
mayares las errores. Una vez obtenidauna solución
que haga mínima la función [3.12], hay que
contrastar los parámetros de calidad que ofrece, y
decidir la validez o no de la misma. Cuando la
solución no seaaceptable, es aconsejable reducir el
porcentaje de fallas mínima a explicar par el tensor
solución hasta llegar a un tensor óptimo. De este
modo se logra que el número de fallas utilizadas en
la minimización sea el que realmente explica el
tensor.
Durante los cálculos en el proceso de
inversión se ha constatada que cuando se aumenta
el porcentaje de fallas a explicar, el programatiende
aproducir soluciones radiales, que proporcionan un
menor error. Por este motivo, resulta recomendable
ante una solución de este tipo, disminuir el número
de fallas a explicar para observar si la solución es
real a aparente.
Los criterios generales para aceptar o
desechar una solución son los siguientes:
1) La desviación angular media en grados entre las
estrías teóricas y reales no debe ser superior a 120.
2) El histograma de desviaciones angulares ha de
tener forma de semi-campana de Gauss. La
población explicada es la que queda dentro de las
tres primeras clases, a lo que es la mismo, la que
tiene una desviación angular máxima de ir (03
rad).
3) Para que las fallas sean compatibles
mecánicamente con el campo de esfuerzos que las
origina, sus proyecciones sobre el círculo de Mohr
han de caer en la parte superior izquierda del
diagrama.
4) Las soluciones obtenidas a partir de tensores
iniciales muy aferentes han de serparecidas, pues
en caso contrario es probable que algunas (o todas)
correspondan a mínimos relativos de la función
[3.12].
Casas (1990) aconseja que, en
determinados casos, hay que ser más restrictivo a la
hora de considerar válida una solución. Por
ejemplo, cuando las fallas son de tipo direccional y
han sido originadas por un elipsoide con ~2 en la
vertical, un error de 100 en el cabeceo hace cambiar
de un modo considerable el valar de R. Para estos
casos este autor aconseja limitar a las das primeras
clases del histograma de desviaciones el conjunto
de fallas explicadas. Otros casos donde debe ser
aplicado el método con este mismo rigor son los
regímenes de esfuerza de compresión o de
distensión triaxial, así como a las poblaciones de
fallas que formen ángulos grandes con 0HM~~<• Por el
contrario, se puede ser más permisivo con las
desviaciones entre estrías reales y teóricas (hasta
250, ó 4-5 clases del histograma) con las
poblaciones que formen ángulos próximos a 450
can 0HMA.JC’ ya que esto no supone una variación
sustancial del valor de R del tensor.
Por otra parte, cabe destacar la discusión
que hace Casas (1990) sobre los criterios de
separación de grupos de fallas explicadas por
distintos tensores para evitar errores metodológicos
como la subdivisión de poblaciones naturales
monofásicas en subpoblaciones artificiales, tal y
como puede suceder si se aplican criterios
demasiado estrictos respecto al error de desviación
angular máximo admitido.
.8) - Método de inversión de esfuerzos (Reches,
1987;Reches etaL, 1992)
Reches (1987) propone, y posteriormente
modifica ligeramente (Reches et al?, 1992), un
nuevo método de inversión de esfuerzos a partir de
poblaciones de fallas. Este método, denominado de
inversión de esfuerzos, permite obtener la
orientación y magnitudes relativas de los ejes
principales del tensor de esfuerzos teniendo en
cuenta el criterio mecánico de Navier-Coulomb, y
proporciona la fricción media bajo la cual se
produjo el deslizamiento de los planos de falla bajo
ese tensor de esfuerzos. Para ello se asumen las
siguientes premisas:
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Figura 3.3.9: Geometría de lafalla y del tensorde esfuerzos asociado con eldeslizamiento sobre ella, y parámetros
utilizados durante la inversión descritos en el tato (modificado de Reches et al?, ¡992). Ver texto para la explicación.
1) El deslizamiento sobre un plano de falla
se produce en la dirección de máximo esfuerzo de
cizalla resuelto, o, de un modo equivalente,
perpendicular al eje de cizalla nulo (Bott, 1959).
2) Los esfuerzos de cizalla y normales en la
falla satisfacen el criterio de rotura:
¡ .r j = ji o~ [3.14]
donde r y o,, son las magnitudes de los esfuerzos de
cizalla y normal en ladirección de deslizamiento, y
M el coeficiente de fricción. La cohesión y la
presión de fluidos no se tienen en cuenta durante la
inversión por las razones que se discuten más
adelante.
3) El deslizamiento se produce bajo
condiciones relativamente uniformes: las fallas
fueron activas bajo el mismo estado de esfuerzos, y
la fricción en éstas se puede representar como su
valor medio. Se asume que la cuantía del
deslizamiento y las rotaciones de las fallas son
bajas.
Los supuestos 1 y 3 son comunes a todos
los métodos de inversión de esfuerzos publicados,
mientras que no sucede lo mismo con el criterio de
rotura [3.14] que se asume en este método. El
supuesto 2 se trata de la ley de fricción de Amontan
(o el criterio de Coulomb para el caso de cohesión
nula), que es el más utilizado en mecánica de suelos
y de rocas, habiendo sido demostrada su validez en
numerosos experimentos. El equivalente geofísico
cuantitativo es la Ley de Byerlee (1976), que se
describeposteriormente.
A continuación se describen los algoritmos
del programa Stress, desarrollado por el propio
Reches, que es el que se ha utilizado en los cálculos
de inversión en este trabajo.
Aproximación al cálculo mediante el programa
Sress (Reches er aL, 1992)
Cada falla se representa por das vectores
unitarios: un vector normal a la falla (N1, i = 1,2,3)
y otro paralelo al eje de deslizamiento (Sa, i = 1,2,3),
donde N1 y $ son los cosenos directores en un
sistema de coordenadas ortogonal XYZ (fig. 3.3.9).
Los componentes desconocidas de esfuerzos en este
sistema son o~, %, 033, U, y ;3 (la presión de
fluidos se discute más adelante), siendo 033 la carga
litostática en la dirección vertical.
Dado S~ como eje de deslizamiento, y ~
como eje normal al eje de deslizamiento sobre el
plano de falla, entonces:
B=N*S [3.15]
donde * indica multiplicación vectorial. Siguiendo
a Jaeger y Cook (1976, cap. 2) y utilizando las
relaciones geométricas entre N~ y S~, el supuesto (1)
se puede escribir:
(o,, -033) N1 B, + (o~ -033) N2 B2 +
t~ (N2 B3 + B2 N3» r,3 (N, B3 + B1 N3) +
‘r,2 (N1 B2 + B, N2) = O [3.16a]
ABAJO
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y el supuesto (2):
(a,~ -033) N, S~ + (o~ -033) N2 ~2 + t~ (N2 S3 +
~2 N3) + r,3 (N1 83 + 81N3) + t12 (N1 S~ + 5, N2)
= l.á[(Oíí —033) N,
2 + (o~ —033)
2
2 + 033 +
2 t
23 N2 N3 + 2 t13 N, N3
+ 2 -r12 N1 N2] [3.16b]
Anotando estas das ecuaciones para cada
una de las K fallas de la población, obtenemos un
sistema de 2~K ecuaciones. Este sistema es la
multiplicación de matrices:
A*D=F [3.17a]
donde A es una matriz de 2K * 5, y Des el vector
de esfuerzos desconocido, (con cinca
componentes):
El vector F está compuesto par 2k términos (los k
primeras son O y los K últimos son 033):
00 033, a 3 [3.17c]
El sistema A*D = F es un sistema lineal
sobredeterminado, en el cual A y F son conocidos
por las orientaciones del plano de falla y de la estría
de movimiento. El vector D se determina con
métodos lineales algebraicos, y se calcula un tensor
general (o,, c~ y q) con el mínimo error por el
método de mínimos cuadrados (fig. 33.9C). Este
procedimiento se realiza para cada coeficiente de
fricción (desde 0.0 hasta 2.0, a intervalos de 0.1),
calculéndose un tensor cada vez. De este modo se
obtienen un total de 20 soluciones diferentes para
cada población de fallas analizada. Cuando en la
solución se obtiene que el esfuerzo normal a una o
más fallas es tensional, la solución se considera
inaceptable, debido a que las rocas sujetas a
esfuerzos tensionales (033 .c 0) no se deforman
mediante cizalla a lo larga de los planos de falla.
El programa Stress también proporciona el
tensor que minimiza el vector residual (R):
R =(A •D) -F [3.18]
Para un conjunto de k fallas, R tiene 2k
términos (desde r1~< a 2k ). La exactitud de la
solución viene reflejada por la raíz del error
cuadrático medio (RMS):
[3.19]RMS = E rk
2k
donde r~ es el residual de la falla n
0 k. El error
cuadrático medio es unaestimación de la desviación
estándar para el mejor ajuste. Como las magnitudes
y orientaciones de los esfuerzos principales no
dependen linealmente de F, el programa calcula tres
gmpos de soluciones (F, F, y jO para cada >i
seleccionado:
F
1=F+RMS = F - RMS [3.20]
La Presión de Fluidos y la Cohesión
La incorporación de la presión de fluidos y
la cohesión al análisis de la inversión, sólo modifica
ligeramente las ecuaciones anteriores. Sin embargo.
estas parámetros no se pueden determinar de un
modo independiente mediante el método de Reches
et al. (1992).
La ecuación [3.14] se modifica para incluir
la cohesión (C)y la Presión de fluidos (Pr):
¡ t ¡ = C + p (o,, - Pf) [3.21]
La ecuación [3.16a] permanece igual,
mientras que la ecuación [316b] que representa la
segunda condición, pasa a ser:
(Oil -033) N1 S~ + (o~ -033) N2 ~2 + t~ (N2 83 +
~2 N3) + t13 (N, 83 + 81N3) + t12 (N1 ~2 + 8, N2)
= P0,H[(0~~ —033) N1
2 +(022 — 033) N
2
2 + 033 +
2t
23N2N3+2tISNIN3+2t,2N, N2] [3.22]
dondeP~ =C + ~«O33 - P1). Estos cambios conducen
a un cambio en el vector F [3.17c]:
0.0 P0, Pr,..., Pc [3.23]
es lasuma de las tres componentes de esfuerzas:
cohesión C, presión de fluidos P<, y esfuerzo
vertical 033.
Con esta formulación no es posible separar
entreestas componentes, por lo quese asume queel
deslizamiento se produce primariamente en las
fallas que presentan unacohesión despreciable (C=
0), y los esfuerzos calculados están representados
por la razón de los esfuerzos principales efectivos,
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lo cual no modifica ni las orientaciones de los




Criterios de selección de la solución y estimación
de la calidad
Para estimar la calidad de una solución
Reches a al? (1992) aplican dos tipos de
desviaciones que están representadas por dos
ángulos de dispersión diferentes:
1) Ángulo de desviación de los ejes
principales (PAM, PrincipalAxes Misfir Angle). El
deslizamiento a la larga de una falla que cumple el
criterio de ruptura de Coulomb puede ocurrir bajo
muchos estados de esfuerzo. Sin embargo, el valor
de la diferencia de esfuerzos ~ - o~) es mínimo
sólo para una orientación del tensor de esfuerzos
(Jaeger y Cook, 1976). Este tensor que hace mínima
la diferencia de esfuerzas se denomina “tensor
ideal” (Ci y C3, fig. 3.3.9A). Los esfuerzos
principales del tensor ideal Ci y C3 están contenidos
en el plano definido por el eje de deslizamiento y la
normal al plano de falla. El eje Ci forma un ángulo
de B = 45 - 4,/2 con el eje de deslizamiento, y un
ángulo de 45 + 4,12 con la normal a la falla, siendo
• = arc tan p. Si se calculan los ángulos entre los
ejes principales del tensor ideal (Ci. O, CV y los
del tensor general (of, 02, a3) para cada falla de la
población (fig. 3.3.9B), se puede definir el ángulo
de desviación medio de los ejes principales (t) para
el conjunto de fallas explicadas:
<C1 A a,+(C2 A o2)+(C3 A 03
)
3 [3.25]
Sin embargo, para casos radiales (ej. 02
03), grandes ángulos entre Cta2 y C3Ao3 no indican
grandes desviaciones angulares entre los das
tensores. Para compensar este efecto, Reches etal?
(1992) redefinen el valor de t, que pasaa ser:
<l-R)C, Aa,. R(C3Ao3






03)1 (o, - 03). Así, para casos de R
la desviación se determina
por la desviación del eje 0~, y
los casos con R muy altos. Estas
variaciones están de acuerdo con las implicaciones
de las variaciones de los valores extremos de R:
bajos valores de R indican que cualquier posición
en el plano perpendicular ao, puede contener a 02
y a 03. El ángulo de desviación de los ejes




2) - Desviación angular de deslizamiento
(SM, sUp misfil,>. Es el ángulo de desviación entre
el eje de deslizamiento medido en el campo (5) y la
dirección del esfuerzo de cizalla máximo en el
plano (r) (fig.3.3.9A). La dirección de r se calcula
sustituyendo el tensor general y la dirección del
plano de falla, y SM es el ángulo medio entreel eje
observado y el eje calculado de todas las fallas. Este
ángulo SM es el mismo criterio que el utiliza el
método de Etchecopar. asícomo otros métodos de
inversión (Delvaux, 1994).
Selección de la mejor solución
Reches et al? (1992) indican que el ángulo
SM es menos restrictivo que el PAM y puede
anularse para muchos tensores generales. Por
ejemplo, si el plano 0¡~03 del tensor general (PO,
fig. 3.3.9B) coincide con el plano definido por el
eje de deslizamiento y la perpendicular a la falla
(PC en 3.3.9A), SM se anula para valores de ¡3 entre
o c ¡3 .c 90. Par otro lado. baja esas mismas
condiciones, el PAM se anula sólo para una
orientación definida por ¡3 = 45 - 4,12. Además, el
valor de SM no está directamente constreñido por el
coeficiente de fricción (ji) de la falla, a diferencia
del PAM.
Por todas estas razones Recheset al. (1992)
adaptan el PAM como criterio básica para la
elección de la solución óptima, aunque también hay
que tener en cuenta otros criterios:
4 Los ángulos de desviación PMA y SM
entre ejes principales observados y calculados y los
ejes de deslizamiento han de ser mínimos.
4 El coeficiente de fricción medio (ji) ha
descrío más próximo posible a0.8 (Byerlee, 1978)
OLa cohesión residual calculada debe ser
resistente al deslizamiento (C =0).
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Contraste con otros métodosfundamentados en la
ecuación de Bott
Los métodos previos de análisis pablacional
de fallas que se basan en la ecuación de Bott (1959)
son, básicamente, algoritmos que buscan un tensor
de esfuerzos que haga mínima la desviación entre la
estría calculada para el tensor y la observada en el
campo. En la mayor parte de las casos estudiados,
tanto por Reches (1987) cama en este trabajo, el
error cuadrático de la desviación angular entre la
estría teórica y la observada (SM), aumenta de una
forma no lineal con el coeficiente de fricción (ji).
De este moda, si sólo se tiene en cuenta este criterio
en la búsqueda de la solución, se asume un
coeficiente de fricción poco realista (ji = O).
El método de inversión de esfuerzos
implica la compatibilidad mecánica de todas las
fallas explicadas, mientras que en otros métodos
(como el de Etchecopar), es necesario interpretar
subjetivamente la proyección de las fallas sobre el
círculo de Mohr para evaluar la veracidad de la
solución, ya que no se conoce el valor de la fricción
media. Además, se trata de un método flexible, ya
que permite elegir entre un abanico de soluciones,
en función de varios parámetros de calidad. En este
sentida, Célérier (1988) ha demostrado, mediante
modelización numérica, que si se considera la
fricción en el proceso de inversión junto can la
hipótesis de Wallace-Bott, el rango de precisión en
el cálculo del tensor de esfuerzos es mucho mayor.
Recientemente Yin y Ranalli (1995) han
propuesto otro método para calcular la fricción a
partir de una población de fallas, en el cual, en
lugar de calcularel tensor para una fricción media,
la búsqueda se realiza optimizando el valor de la
diferencia de esfuerzos normalizada. El problema
de ambas aproximaciones es queuna dispersión de
cualquiera de los dos parámetros (fricción o
diferencia de esfuerzos) se traduce en la variación
del otro. No obstante. los intervalos de confianza
que obtienen Yin y Ranalli (1995) con su método
son siempre mayores para la fricción que para la
orientación de los ejes principales de esfuerzos, lo
que implica que la geometría de las fallas constriñe
más la orientación del campo de esfuerzas que las
magnitudes de la diferencia de esfuerzos o el valor
de la fricción. Esto se traduce en la buena
concordancia de todos los métodos de inversión en
el cálculo de las orientaciones de los ejes
principales de esfuerzos, independientemente del
modo de resolver el problema inverso de cada uno
de ellos.
32.4 - APLICABIUDAD DE LOS
MÉTODOS BASADOS EN LA HIPÓTESIS DE
WALL4CE-BOfl’EN CASOS EXTREMOS
La formulación del problema inverso
asume que el campo de esfuerzos es homogéneo en
espacio y tiempoa la escala de los datos utilizadas.
De este modo, los métodos de inversión de
esfuerzas no tienen en cuenta de un modo explícito
las variaciones en el deslizamiento que se pueden
producir debido a una serie de factores
argumentados por los detractores de estos métodos.
De entre todos estos factores que pueden influir en
la validez de los resultados, destacan los siguientes:
4 la geometríadel plano de falla (y su terminación)
4 la superficie de la tierra (interfase aire-sólida)
4 anisotropías friccionales dentro del plano de falla
4 la interacción entre diferentes fallas.
Sin embargo, la validezde que un estado de
esfuerzos homogénea produce el deslizamiento
independiente de varios planos de falla con
diferentes orientaciones, siguiendo la ecuación de
Bou, es un hecho contrastado, tanto empíricacomo
numéricamente, tal y como se describe a
continuación.
A) Criterio empírico
Las determinaciones de paleoesfuerzos
mediante métodos computerizados de inversión de
esfuerzos basados en la formulación desarrollada
por Carey y Brunier (1974), que asumen la
hipótesis de Wallace-Bott, se han generalizado en
los estudios estructurales frágiles desde finales de
los años 70. Todas los métodos desarrollados
basados en las premisas anteriores, y los usuarios de
los mismos, han señalado la consistencia de los
resultadas obtenidas, asícomo la interpretabilidad
de los mismos desde un punto de vista geológico.
Además, los resultados que estos métodos
proporcionan presentan unas desviaciones angulares
medias sorprendentemente bajas, teniendo en
cuenta las incertidumbre en la toma de datos en el
campo, así como la propia dispersión natural de los
mismos.
Por otra parte, hay que destacar la
congruencia entre las resultados en el cálculo de
paleoesfuerzos obtenidos a partirde estos métodos
de inversión con los obtenidos a partir de otras
metodologías completamente diferentes como son
las malas de calcita (Lacombe et al., 1990; García
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Cuevas et al?, 1995). diaclasas (Bauroz, 1990),
medidas de esfuerzos in situ y roturas en sondeos
(Zoback et al., 1989; Zoback, 1992). El resultado
de ello es que la fiabilidad que se asigna a los
estados de esfuerzo obtenidos a partir de fallas, es
similar a la que se otorga a los mecanismos focales
de terremotos o a otras técnicas instrumentales
(hidrofracturación), medidas de esfuerzos iii situ,
borehote breakouts, etc. (Zoback, 1992; Gñlke,
1996).
B) Modelización numérica
La segunda vía que demuestra la
aplicabilidad de los métodos de inversión de
esfuerzos a partir de fallas con estrías, consiste en
una serie de madelizaciones numéricas realizadas
recientemente, y cuya objetivo es calcular las
desviaciones entre los esfuerzos de cizalla teóricos
y las deslizamientos de las fallas en situaciones
críticas.
De este modo, Pollard et al. (1993) han
realizada modelizaciones numéricas de las
geometrías de las fallas en un semiespacio elástico,
con el objetiva de evaluar la variación entre la
dirección del esfuerzo de cizalla resuelto sobre el
plano de falla (t) y el vector de deslizamiento. Estos
autores concluyen que las desviaciones causadas
por el efecto de la geometría de la falla (relación
ancho/largo) y por el efecto de la superficie de la
tierra (interfase aire/sólida) son insignificantes en
todos los casos modelizados, dado el grado de





caso de la interacción entre diferentes fallas, los
desviaciones pueden ser significativas (máxima de
400) en el caso de pequeñas fallas situadas en el
extremo de grandes fallas. No obstante, incluso en
estos casos, en más del 80% de los segmentos
uniformemente repartidos por todas las superficies
de las fallas, la desviación es menor de lO~ (fig.
3.3.10).
Par otra parte Dupin et al? (1993) han
comprobado la validez de las premisas asumidas
por los métodos de inversión mediante el análisis
con elementos discretos (3-D Distinct Element
Method), técnica capaz de simular en tres
dimensiones la respuesta mecánica de sistemas
compuestas de bloques discretos. Estas autores han
comprobada lavalidez de lahipótesis de Wallace -
Bott en estados de esfuerzos andersonianos, sobre
una o varias fallas oblicuas, así como en sistemas
con interacción y/o intersección entre planos de
¡‘alía. Las principales conclusiones de tales
modelizaciones son:
4En la mayor parte de los casos prácticos,
lahipótesis de Wallace-Bottes válidacomo primera
aproximación. Esto se confirma especialmente
donde los espaciados entre las fallas son lo
suficientemente grandes como para prevenir
interacciones mecánicas.
4 En los casos donde el espaciado entrelas
fallas es pequeño, o bien éstas se intersectan entre
si, las resultados sugieren que las desviaciones
angulares importantes son raras. Por lo tanto, estos
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Figura 3.3.10: A) Distribución de fallas en planta, activas bajo una compresión según el eje N-S. B) Distribución de
lo discrepancia angular entre el deslizamiento y el máximo esfuerzo de cizallo en elplano A-A’. C) Histogramo del
número de segmentos que presentan un valor de discrepancia angular determinado, para esta distribución de fallas
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válido en estos casos como primera aproximación,
sobre todo si las poblaciones de fallas son lo
suficientemente grandes y presentan geometrías
variadas.
Estos autores hacen especial hincapié en la
importancia de obtener el mayor número de datos
pasibles, en arden a atenuar estadisticamente las
perturbaciones locales producidas por las
interacciones mecánicas y cinemáticas entre las
fallas. En este sentida, si se tienen en cuenta unas
ciertas consideraciones a la hora de tomar los datos,
la hipótesis de Wallace - Bott es aplicable para el
cálculodel tensorde paleoesfuerzas en una estación
mesoscópica determinada. Las consideraciones ha
cumplir, dentro de lo posible, son:
4 Obtener el mayor número de datos posible.
4 Evitar los extremos de las fallas y las
intersecciones entre ellas a la escala del
afloramiento.
4 No tomarmedidas donde las estrías sean curvas.
Par último cabe resaltar que las
perturbaciones o las variaciones de los esfuerzos a
una escala mayor que la de observación (entre
diferentes estaciones), deben ser interpretadas
teniendo en cuenta otros criterios que se discuten
posteriormente (perturbaciones y/a permutaciones
de los ejes de esfuerzo).
3.3.5 - MARCHAANALITICA SEGUIDA
EN EL CÁLCULO DE LOS TENSORES DE
FALFOESFUERZO
Para interpretar los datos micra y
mesoestructurales obtenidos en el campo, resulta
imprescindible seguir un análisis ordenado y
apoyado por métodos informáticos, dado el ingente
volumen de datos que se tienen en cuenta en este
tipa de trabajos. Sólo de esta manera es posible
relacionar datos entre sí, o bien acceder
rápidamente a las de una estación de análisis. El
proceso analítico seguido en nuestro caso se
describe a continuación (fig. 3.3.11).
- El primer paso ha consistido en el
almacenamiento en una base de datos compatible
con las paquetes comerciales, de todos los datos
recogidas en las estaciones de análisis
mesoestructural (fallas, planos de ~<> estilalitos,
grietas de tracción, ejes de pliegues,...). Para ella se
ha utilizado el programa Cratosvi .0 bajo Windows
(De Vicente el al?, inédito), el cual incluye un
módulo de gestión y edición de bases de datos
diseñado específicamente para el tratamiento de
datos estructurales. De este modo, es posible
almacenar tanto los datos numéricos de
orientaciones de los elementos estructurales
(incluyendo los criterios de calidad), como el resto
de la información geográfica y geológica.
2 - Una vez almacenada la información de
cada estación, se ha procedido a un primer análisis
geométrico mediante la representación, en
proyección estereográfica, de los elementos
estructurales medidos en el campo. Este paso ha
incluido la construcción de diagramas de rosas e
histogramas de direcciones, diagramas de contornas
de palos, así como un análisis mediante
autavectores para estudiar la distribución espacial
de los elementos geométricas lineales (polos de S~,
estilolitos, etc.). Este primer análisis ha
proporcionado una primera idea de la existencia de
poliactividad tectónica en la estación, así como de
las direcciones estructurales y de compresión y/o
extensión dominantes. Esta información, junto con
el resto de los datos macroestructurales, resulta de
vital importancia parainterpretar correctamente los
resultados que proporcionan los métodos de análisis
poblacional de fallas.
3 - El siguiente paso ha consistido en el
análisis de las poblaciones de fallas, mediante los
diferentes métodos de inversión descritos
anteriormente. El arden de utilización ha sido el
siguiente
a) Modelo de deslizamiento. El empleo de
este método en primer lugar se debe a su utilidad
para separargrupos de datos que se acomodan a una
misma dirección de acortamiento o extensión
horizontal, y porque permite asignar sentidos de
movimiento teóricas a las fallas a las que no se les
ha podido asignar en el campo. Estas dos acciones
resultan muy útiles para los tratamientos de
inversión posteriores. El análisis, incluyendo los
cálculos y los diagramas, se ha realizado mediante
el módulo ¡‘ex del programa Cratos. Durante la
aplicación del modelo de deslizamiento, se ha
comprobado el cumplimiento de las premisas
necesarias por parte de los datos de campo, además
de los posibles errores angulares en la toma de éstos
con un rango máximo de ±5O~ En el caso de existir
un desajuste generalizado de los datos, se ha
comprobada la presencia de deformaciones
posteriores, retrodeformando la posible estructura
previa a su posición original. Cabe destacar que.
exceptuando das poblaciones completas, una en
arcillas y yesos del Mioceno medio (Escariche), y
60










Figura 3.3.11: Diograma deflujo de la marcha analítica seguido durante elpmceso de inversión de esfuerzos (ver texto
para la aplicación).
otra en ardIllas cuaternarias (Río Mayor), el modelo
de deslizamiento ha sido aplicable en más de un 9(t)
* de los datos de campo obtenidos en bruto en el
resto de las estaciones. Además del análisis
numérico, se han realizada una serie de
representaciones gráficas can los resultados
obtenidas del misma, que incluyen las diagramas
O/E, Ey/K’ y rosas de Dey.
b) D¡~dma~. Este método se ha
aplicado tanto alas conjuntos totales de las datos de
cada estación, como a las subpablacianes divididas
con el modelo de deslizamiento. De este modo se
han obtenido soluciones gráficas quehan pennitido
comprobar la presencia de más de un estada de
esfuerzo / deformación en cada estación. La
aplicación del método de las diedros rectos se ha
realizada mediante el módulo Drec del programa
Cratos.
c) U/rodo de inversión de esfuenos
(Reches a al., 1992). En primer lugar se trataron
las poblaciones completas, comparándase las
resultadas con los de los das métodos anteriores. En
caso de obtener soluciones de esfuerzos similares a
los obtenidas con los dos métodos anteriores, se
utilizaran las subpoblaciones subdivididas mediante
el modelo de deslizamiento. En el cálculo de los
tensores de esfuerzas se han incluido los datos can
el sentida de movimiento observadoen el campo, y
las dazas con el sentido de movimiento teónco
deducida con el modelo de deslizamiento cuando
no se observaba en el campo. Por este motivo no
siempre hancoincidido el número de fallas tratados
con los dos métodos. Para el cálculo numérico se ha
utilizado el programaSrress, descrita anteriormente,
y se han seguido los criterios de selección de la
solución ya mencionados. Para cada tensor de
esfuerzos, se han calculado los márgenes de
confianza angular en el cálculo de las ejes
principales de esfuerzos por medio del muestreo
con reemplazamiento descrito anteriormente.
Con los parámetros mecánicos y dinámicas
obtenidas mediante el programa Stress, se ha
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mediante el programa Mohr (Muñoz Martín,
inédito) de los planos de falla, las magnitudes
relativas de los ejes principales, y el valor del
coeficiente de fricción medio al que mejor se
ajustaba la población. Este análisis proporciona
información muy útil sobre las condiciones
mecánicas de la fracturación, en especial sobre el
carácter de neoformación / reactivación de las
poblaciones de fallas, las cuales se discuten en el
siguiente apanada.
d) Método de Etcheconar (Etchecopar et
aL. 1981; Etchecopar, 1984). Para el cálculo de los
tensores de esfuerzos, se han utilizado las das
opciones de lanzamiento del programa (Faille,
Etchecopar a aL, 1981):
* El lanzamiento de 200 tensores al azar.
4 Utilización de los resultados obtenidos con los
métodos anteriores como condiciones iniciales de
búsqueda (semillas). Los criterios de selección de la
solución utilizados durante la aplicación de este
método son las señalados por Casas (1990).
3.4 - ALGUNAS CUESTIONES SOBRE EL CÁLCULO E INTERPRETACIÓN DE LOS
PALEOESFUERZOS
La aceptación de la teoría de la tectónica de
placas en la década de los sesenta ha conducida a
un gran avance y entendimientode un amplio rango
de procesos tectónicos. Así, y de un modo
consistente con las principales predicciones de la
tectónica de placas, se ha demostrado que lamayor
parte de la actividad tectónica y volcánica, y un
90% de la sismicidad mundial se producen cerca de
los limites de las placas, debido a las fuerzas
relacionadas con movimientos transfannantes,
convergentes y divergentes (fig. 3.4.1).
Las compilaciones a escala planetaria de
datos de esfuerzas (World Stress Map Project,
Zoback et aL, 1989; Zaback, 1992) y numerosos
estudios numéricos desarrolladas por diversas
autores (Cloetingh y Wortel, 1985, 1986; Wortel y
Cloetingh, 1981. 1983, 1986; Jurdy y Stephanik.
1991; Wortel et aL, 1991; Richardsan, 1992;
Grtinthal y Stromeyer, 1992; Gólke y Coblentz,
1996; Gñlke, 1996) han demostrado que el patrón
primario del campo de esfuerzos a escala global,
está claramente relacionado con las fuerzas
conductoras tales como el empuje de la dorsal (Fe)
y la tracción de la placa que subduce (Fa. flgs.
3.4.1 y 3.4.2). Las evidencias se encuentran en el
hecho de que los campos de esfuerzos intraplaca
son fundamentalmente de tipo compresivo (o~
horizontal), así como en la existencia de dominios
de esfuerzos uniformes que alcanzan varios miles
de Km (Norteamérica o Europa occidental (fig.
3.4.2; Zoback, 1992; MilIler et aL, 1992). A una
escala menor, el campo de esfuerzos en la corteza







Figura 3.4.1: Esquema de lasfuerzas involucrados en un limite de placas convergente (izquierda) y en un margen
pasivo (derecho): lasprincipales fuerzos conductoras son elempuje de ladorsal (F~>, y la tracción de la placa que
subduce (“slab pulí”, F~). Lasfuerzas resistentes, dispuestas en lafoso yen la zona de subducción, están relacionadas
confenómenos de flotabilidad composicional (Fm), resistencia en el contacto entre las placas (F~~), y resistencia de
laplaca por cizallamiento viscoso a lo largo de la interfase placa - manto superior (F,.4. Otrasfuerzas se asocian con
elarrastre basal de laplaca (Fa), elmovimiento a lo largo de lasfallas transformantes (Fa), y lafuerza neta ejercida
por laplacaque subduce sobre laplaca colindante (¡‘r)• En los márgenespasivos <derecho), además del empuje de
la dorsal <F,29, aparecen esfuerzos extensivos relacionados con variaciones laterales de densidad <F,2), así como con
fenómenos de carga 1 descarga asociados con la sedimentación y las glaciaciones (mod!ticado de Forsyth y Uyeda,
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Km <campo de esfuerzos regional), o dentro de un
rango superior a las decenas de Km <campo de
esfuerzos local).
No obstante, y aunque las trayectorias son
uniformes a escala global, en muchas regiones
(Europa Occidental, Norteamérica,...), las
direcciones de los esfuerzos no son siempre
paralelas a las trayectorias del movimiento relativa
entre las placas. Estas excepciones se producen
tanto en cinturones de deformación reciente
(Cateaso), como en viejos dominios cratónicos
(Australia).
Por otra parte, los modelos geodinímicos
desarrollados para esas zonas de peor ajuste,
realizados auna menor escala y teniendo en cuenta
la presencia de bloques entre las grandes placas
tectónicas, parecen ajustar mejor que las
trayectorias de esfuerzos globales para esa región
(Drewes y Gciss, 1986; Rebar et aL, 1992). Esto se
debe a que la realización de los modelas a una
menor escala permite considerar la presencia de
heterogeneidades y discontinuidades que no se
pueden incluir en los modelos de escala mayor. En
este sentido, numerosos trabajos desarrollados a
escalas regionales o de afloramiento (Mattauer y
Mercier, 1980; Xiaohan, 1983; Simón, 1984;
Guimerá, 1988; Casas, 1990; etc...) demuestran que
la orientación de los paleoesfuerzos en un lugar
determinado puede ser muy diferente de las
direcciones medias de los esfuerzos regionales, en
función de las estructuras locales y
heterogeneidades de la corten
Recientes trab~os sobre modelizaciones de
campas de esfuerzos (Cloetingli y Wortel, 1986;
Zoback y Magee, 1991; Grtlnthal y Stromeyer,
1992;Bada etaL, 1996; Gólke etai, 1994; OOlke,
1996) también indican claramente que las
orientaciones de los esfuerzos dependen de la
geometría de los límites entre bloques con
diferentes características reológicas, de la presencia
de zonas de debilidad, y de las condiciones de
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FIgura 3.4.2: Mapa de esfuerzos actuales del mundo (World Stress Map) dibujado sobre la topografía media Para
cada dato can calidadA-C , se ha proyectado la orientación del esfuerzo máximo horizontal (~a«)’ siendo la longitud
proporcional a la calidad Cabedestacar la orientación unObnne ENE de o,~ de la placa Norteamericana con un
régimen de esfuerzos compresivo yio en dirección. Europa Occidental se caracterizaporpresentar un o,..,~ orientado
NO, dentro de un régimen general de desgarre (datos del World Stress Map Project, mantenido en la actualidad en
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Sin embargo, y a pesar de que estos
estudios realizados a una escala menor muestran
variaciones importantes en las orientaciones de
esfuerzos, las trayectorias de esfuerzos son
consistentes con lacinemática de las estructuras que
se observan (fig. 3.4.3).
Todos estas apreciaciones, que inciden
sobre los problemas de escala inherentes a la
definición del estado de esfuerzos, han llevado a
RebaY et al. (1992) a introducir el concepto de
estado de esfuerzos medio a una escala
determinada. Asociado a este concepto, y a
cualquier escala, se deducen las desviaciones de
esfuerzo, definidas por estos autores como las
diferencias angulares entre la dirección de esfuerzo
local y la dirección de esfuerzo medio definido a
una escala mayor (fig. 3.4.3).
Teniendo esto en cuenta, los campos de
esfuerzo que a la escala regional se pueden
considerar de primer orden, pueden ser a su vez
efectos locales <perturbaciones) asociados a
macroestructuras mayores y/o a la superposición
temporal y/o espacial de diferentes campos de
esfuerzos (Simón, 1990). Por lo tanto, no conviene
perder de vista la escala en la que se han deducido
unos determinados estados de esfuerzo a la hora de
interpretar la tectogénesis de las estructuras
presentes en esa zona. De este modo, pueden ser
perfectamente compatibles modelos globales que,
debido ala escala a la que se han definido, pueden
no explicar los esfuerzos y las estructuras asociadas
que se observan auna escalamenor.
Además de considerar la escala de
observación y de construcción del modelo de
esfuerzos, hay que tener en cuenta una serie de
hechos, que pueden intervenir en la generación de
un determinado campo de esfuerzos (Simón, 1990):
1) Marco geodinámico en el que se integran
los esfuerzos y las deformaciones en esa zona.
2) Inhomogeneidades espaciales y
temporales de los campos de esfuerzos.
3) Actuación conjuntade diferentes campos
y/o fuentes de esfuerzo.
Por dítimo, debemos tener siempre en
cuenta que mediante las técnicas de inversión de
planos de falla con estrías, sólo se obtienen las
orientaciones y las magnitudes relativas de los ejes
principales de esfuerzos. Por este motivo, y salvo
que contemos con otras fuentes adicionales de
información, difícilmente podremos evaluar las
variaciones en la intensidad de los esfuerzos dentro
de un mismo campo de palcoesfuerzos.
Figura 3.4.3: Ejemplos de desviaciones de esfuerzos a diferentes escalas asociadas a estructuras previas, a es la
diferencia angular entre la dirección de esfuerzo local y la dirección de esfuerzo media a la escala considerada
<modificado de Rebar et aL, 1992).
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Figura 3.4.4: Trayectorias de esfuerzos perturbadas, en un campo general N-S (A) debido a la presencia de
discontinuidades previas para el caso de B) unafractura perpendicular, y C) oblicuo 4?al campo N-S (modificado
de Simón et aL, J988a).
3.4.1 ‘PERTURBACIONES LOCALES
DEL CAMPO DE ESFUERZOS REGIONAL
Hay dos tipos básicos de perturbaciones de
campos de esfuerzos: 1) las debidas a la existencia
de estmcturas mayores (fig. 3.4.4), y 2) las
producidas por la interferencia espacial y/o
temporal de dos o más campos de esfuerzos. El
efecto que causan ambos tipos de perturbaciones es
la rotación de los ejes principales, así como la
variación de la forma del elipsoide (R).
Respecto a las primeras, las perturbaciones
relacionadas con la presencia de fallas previas se
deben a dos causas principales: fuerzas friccionales
sobre la superficie de discontinuidad, y el efecto de
anclaje en los extremos de la misma. Sobre estas
aspectos, existen numerosos trabajos tanto teóricos
como experimentales que demuestran que las
direcciones de a~ tienden a hacerse paralelas a las
fallas en el relevo compresivo, y perpendiculares en
el extensivo (Liu, 1983; Auzias, 1995). Por lo que
se refiere a las segundas, el efecto de la
interferencia entre campos de esfuerzos diferentes
es la generación de un campo de esfuerzos local que
es la suma tensorial de los campos iniciales.
La manera de detectar las perturbaciones en
las orientaciones de los ejes de esfuerzo 1
deformación, debidas a accidentes tectónicos
importantes, consiste en realizar un control
geométrico y geológico preciso de dichas
estructuras mayores. Este control está basado
fundamentalmente, en una correcta cartografía
geológica y en datos geofísicas, sondeos, etc. En
estos casos, resulta posible establecer las relaciones
existentes entre un campo de esfuerzos local y la
estructuras de mayor escala.
El control del segundo tipo de
perturbaciones, originadas por la superposición de
dos o más campos de esfuerzos, sólo se puede
realizar si se conocen los campos iniciales y se
observa un tránsito gradual entre el campo local y el
campo regional. La demostración de este tipo de
superposiciones se puede realizar a través de la
suma tensorial de los campos iniciales con distintas
relaciones de magnitud de los mismos, hasta
obtener el estado de esfuerzos deducido a partir de
los datos de campo (Simón, 1984), o bien mediante
el cálculo analítico con elementos finitos (cap. 8).
3.4.2 - PERMUTACIONES ENTRELOS
EJES PRINCIPALES DE ESFUERZOS
La presencia de permutaciones entre los
ejes principales de esfuerzo es un hecho demostrado
a todas las escalas de observación. El origen de
estas perturbaciones está en relación diferentes
procesos:
a) El intercambio que se produce entre los
ejes de esfuerzo o~ y ~2 durante la relajación que se
produce en el esfuerzo máximo tras la ruptura de
una muestra en condiciones triaxiales (campo II,
fig.3.4.5).
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entre el momento de la rotura y la estabilización del
deslizamiento. Por el contrario, los otros tipos de
procesos tienen un amplio reflejo tanto a escala
micro como meso y macroestructural.
A) Permutaciones de esfuerzos asociadas a la
posición estructural en pliegues
2
Figura 3.4.5: Relaciones entre esfuerzo y deformación
en uno de los experimentos triaxia les de Reches y
Dieterich (1983).
b) Posición estructural respecto a de
flexiones o pliegues. La escala de este tipo de
estructuras oscila entre las que afectan a toda la
litosfera (Cloetingh et aL, 1993; Ziegler et aL,
1995), hasta las escalas métrica o centimétrica.
c) Fenómenos de escape lateral en la
horizontal, debido a la presencia de bloques
menores.
d) Presencia de defonnaciones conducidas,
que pueden generar un cambio en el régimen de
esfuerzos en el espacio, debido a la acomodación de
la defonnación en estructuras discretas. Un ejemplo
de este tipo de deformaciones es la falla normal de
Atacama, en el N de Chile, que acomoda, mediante
un régimen extensivo en superficie la deformación
compresiva causada en uno de los márgenes más
compresivos del planeta (Delouis etal., 1996).
El primer proceso, aunque es capaz de
causar familias de estructuras con los ejes o~ y 02
permutados respecto al estado de esfuerzos relativo
a la rotura (campo 1) y a la estabilización durante el
deslizamiento (campo 1111), debe tener una menor
representatividad, ya que solamente se produce
Uno de los aspectos más característicos de
los pliegues o flexiones es la descomposición del
tensor de esfuerzos regional en tensores locales
4 asociados a la propia estructura de la flexión. El
ejemplo más claro de este aspecto lo constituye la
presencia en los pliegues de una superficie neutra
de no deformación finita (Ramsay, 1967), que
separa zonas que se encuentran en extensión de
otras que se encuentran en compresión, con el
desarrollode fallas normales en el campo extensivo,
y fallas inversas en el compresivo (Price y
Cosgrove, 1990; fig. 3.4.6A, B y C, foto 3.4.1).
Además de estos tipos, se pueden producir fallas
normales perpendiculares al eje del pliegue
asociadas a la curvatura de la zona de charnela, así
como todo tipo de fallas direccionales y/o oblicuas
relacionadas con zonas de transferencia entre
sectores diferentes del pliegue (flg. 3.4.6D).
El resultado de medir fallas a lo largo del
perfil transversal de un pliegue es la obtención de
tensores con las mismas orientaciones de los ejes
principales, pero con las posiciones relativas de los
ejes principales intercambiadas (permutaciones
entre o» 02 y 03). Para poder detectar esta situación,
es indispensable controlar la geometría de la
estructura donde se miden las fallas, para evitar el
error que supondría interpretar la descomposición
del tensor regional en dos etapas de deformación
distintas, cuando en realidad son el resultado de un
único evento de deformación. Esta situación se
complica aún más debido a que la superficie neutra
de no deformación finita puede migrar a lo largo del
perfil de la estructura, lo que puede conducir auna
compleja superposición de fallas de muy distinto
carácter, íntimamente relacionadas con el proceso
de plegamiento.
Para establecer si existe una relación
genética entre los procesos de plegamiento y de
fracturación, bastará con comprobar si se cumplen
las siguientes condiciones:
4 Paralelismo entre los ejes de esfuerzos
principales deducidos del análisis poblacional de
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O Soluciones de tensores de esfuerzos con
permutaciones entre los ejes principales a lo largo
de los perfiles de la estructura y que guardan, como
criterio básico, la coaxialidad de las orientaciones
entre los tres ejes principales.
Este mismo tipo de relaciones entre el
desarrollo de permutaciones entre los ejes
principales de esfuerzo y la posición estructural,
deducidas a la escala mesoestructural, se pueden
producir a una escala mayor (fig. 3.4.7), tal y como
muestran diversos trabajos sobreesfuerzos recientes
y sismicidad desarrollados tanto en grandes cadenas
como los Andes y el Himalaya (Sébrier et aL, 1985,
1988; Mercier et aL. 1987; Delouis et aL, 1996),
como en zonas intraplaca con deformación baja o
moderada (De Vicente et aL, 1996b; Herráiz etaL,
1996; Giner, 1996).
B) Permutaciones de esfuerzos debido
fenómenos de escape lateral (“extrusiones”)
La presencia de discontinuidades en la
litosfera impone fuertes constricciones en la
cinemática continental, especialmente en zonas con
estados de esfuerzo de tipo desgarre. De este modo,
cuando convergen dos bloques o placas mayores y
existen bloques menores asociados, éstos tienden a
escapar según una dirección perpendicular a la de la
colisión principal (figs. 3.4.7 y 3.4.8). Estos
fenómenos de escape producen en estos bloques
unas orientaciones de 0HMn perpendiculares al
o’
0~
campo regional principal. Ejemplos de este tipo
están bien documentados en Turquía (RebaY et aL,
1992), en el sur de España (Vegas, 1992a), en el N
de Marruecos (Medina, 1995), y en los Alpes
orientales (Ratschbacher etal., 1991a y b).
Otros fenómenos de escape lateral
conocidos son aquellos en los que, en lugar de
existir bloques en un volumen de corteza o litosfera
dado, aparece un nivel de despegue que permite
separar en la vertical secciones de corteza con
comportamiento diferencial. Un ejemplo de este
tipo ha sido descrito en los Alpes (Becker, 1989),
donde relacionado con la presencia de las facies
evaporíticas triásicas, se produce un
desacoplamiento de la cobertera respecto del
basamento, originando una rotación en las
trayectorias de esfuerzos de hasta 9fl0• El resultado
es la presencia de dos campos de esfuerzos en la
a vertical con los ejes permutados entre sí, y
separados por un nivel de despegue dúctil.
Todos estos procesos también se pueden
producir auna escalamenor, siendo el resultado la
presencia de estados de esfuerzo secundarios con
los ejes o~ y o~ permutados respecto al campo de
esfuerzos regional. No obstante, no se puede
desechar la idea de estructuras asociadas al campo
de esfuerzos mayor en las zonas donde sea
dominante el secundario y viceversa.
Figura 3.4.6: A, 4 C) Tipos de fallas que se desarrollan por encima y por debajo de la superficie neutra de no
deformación finita. D) Permutaciones entre a
2 y a, asociadas a la curvatura del eje del pliegue, con laformación de














Figura 3.4.7: Ejemplos de permutaciones entre ejes de esfuerzos asociados a las deformaciones originadas en el
terremoto del Asnam de 1980 (modificado de Philip y Cisternas, 1983).
3.4.3 - DISCUSIÓN
Si se tienen en cuenta todos los factores
enumerados en este capítulo, queda claro quepara
asignar un conjunto de tensores a un campo de
palcoesfuerzos determinado, no es suficiente
realizar una simple correlación de orientaciones de
direcciones de máxima compresión horizontal
~ o Dey), sino que resulta imprescindible tener
en cuenta las siguientes factores:
4 Edad de los estados de palcoesfuerzo. Si
éstos no son coetáneos, se corre el riesgo de
representar e interpretar juntos estados de
paleoesfuerzo que no estén relacionados con el
mismo episodio tectónico. Por ello, resulta
imprescindible establecer limites temporales de
actuación en función de lacontinuidad temporal de
los procesos tectónicos en una región determinada,
y de la escala de la zona estudiada.
<La escalo a la que se define el campo de
esfuerzas. Resulta muy conveniente calcular cual es
la orientación media de los esfuerzos en la zona
estudiada para establecer un contexto regional. Sólo
así será posible interpretar lasperturbaciones en las
trayectorias de los esfuerzos a esa escala estudiada.
4 Posición estructural de cada dato. Sólo
controlando este factor será posible interpretar las
posibles permutaciones entre estados de esfuerzos
en relación a las estructuras mayores.
4contex:o geodinámico. La presencia de
unas condiciones geodinámicas globales que
puedan favorecerono la presencia de fenómenos de
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3.5 - EL PROBLEMA DE LA CALIDAD DE LOS DATOS Y SU
REPRESENTATIVIDAD: PARÁMETROS DE CALIDAD Y MUESTREO CON
REEMPLAZAMIENTO
La recogida de datos estructurales tiene una
serie de limitaciones que es preciso conocer. Así,
además del grado de representatividad de la propia
estación de análisis respecto al resto de la zona de
estudio, hay que tener en cuenta los errores de tipo
numérico que se producen durante la recogida de
datos estructurales. Entre estos últimos, caben
destacar:
1) Los errores instrumentales de la brújula
y el clinómetro, que pueden estimarse en ±Fpara
cada uno de los tres ángulos medidos (sentido de
buzamiento, buzamiento y cabeceo).
2) Errores debidos a las irregularidades de
la superficie de falla y de la estría, que son
cuantitativamente más importantes, y que
fácilmente alcanzan valores de ±
5o~
3) Por último, hay que tener en cuenta el
error en el cálculo de! tensor de esfuerzos. Para
estimar el grado de calidad en el cálculo de un
tensor de esfuerzos, resulta común realizar algún
tipo de clasificación que tenga en cuenta el tipo y
cantidad de datos utilizados, así como los
parámetros de error calculados con el método
empleado (Liesa, 1996, comunicación personal).
Además de emplear una escala de calidad, resulta
de gran interés establecer el grado de
representatividad estadística de la población de
fallas explicada, mediante el cálculo de los
intervalos de confianza de la solución.
De todas estas posibles fuentes de error, en
los siguientes apanados se van a realizar algunas
observaciones tenidas en cuenta a lahora de estimar
la calidad de los resultados obtenidos con los
métodos de inversión de esfuerzos. Por último se
describe brevemente el muestreo con
reemplazamiento (“bootstrapping”) para calcular
los intervalos de confianza, y establecer así la
representatividad estadística de la población de
fallas explicada por un tensor.
3.5.1 - LA ESTIMACIÓN DE JA
CALIDADDE LOS DATOS
cuenta todas las posibles fuentes de error durante el
muestreo, resulta recomendable otorgar un peso de
calidad a cada valor de paleoesfuerzo mediante un
parámetro que considere diferentes aspectos.
Aunque se han descrito diferentes indices para la
evaluación de los tensores de esfuerzo obtenidos a
partir de los métodos dinámicos (Delvaux, 1994),
en este trabajo hemos adoptado el propuesto por
Simón et aL (1996, comunicación personal), por
considerarlo más completo, si bien hay que resaltar
que ambos índices proporcionan resultados
parecidos.
Indice calidad (1<» de un tensor de esfuerzos
(Simón etaL, 1996>
El índice de calidad propuesto porSimón et
al. (1996, comunicación personal) es el producto de
cuatro factores, cada uno de los cuales tiene en
cuenta un parámetro distinto:
= ( ‘i~ ( ~ n . — 4
[3.28]
donde:
a es el ángulo medio en grados entre las estrías
teóricas y las calculadas.
es el número de fallas explicadas por el tensor.
n es el número de fallas de la población no
explicadas por ningún tensor
c es el número de fallas que cumplen el criterio
mecánico de Mohr - Coulomb [t =o,, tan (250)]
Los valores numéricos 7 y 4 se establecen
para que el índice de calidad oscile en un intervalo
entre 0 y 1. Estos autores proporcionan una
clasificación de los tensores según cuatro











Aunque generalmente las desviaciones
medias en los esfuerzos de cizalla calculados se
encuentran en valores aceptables, si se tienen en
Conviene recordar que para la evaluación
de la compatibilidad mecánica, estos autores
proponenque las fallas deben quedar por encima de
la línea de resistencia friccional definida en el
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circulo de Mohr por una cohesión nulay un = 250
(Ii = Tan ~ = 0.46). Este criterio puede considerarse
en cierto modo arbitrario, sobre todo si se tienen en
cuenta la Ley de Byerlee (1978), y que bajo
condiciones superficiales, los coeficientes de
fricción pueden presentar una gran dispersión.
En este sentido, la utilización del método
de inversión de esfuerzos (Reches es aL. 1992), el
cual calcula la fricción media y obliga a las fallas

















arbitrario, soluciona este problema, siendo en todos
los casos el cuarto parámetro igual a 1. Este hecho,
que hace aumentar el valor de IQ de este método, se
ve compensado porque este método obtiene unos
valores del ángulo entre estría teórica y real (a) algo
mayores, dado que no es el único parámetro que
minimizapara obtener la solución óptima.
El resultado de todo esto es que si
proyectamos los valores de IQ con los dos métodos
de inversión para todos los tensores calculados en
t
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Figura 3.5.1: Relaciones entre loscriterios de selección y el índice de calidad (JQ) propuesto por Simón es aL (1996)
para los métodos de inversión & Etchecopar et aL (1981) y de Reches et aL (1992). A, B) Correlación lineal entre los
valores de IQ. C, D) hissogranuzs de los valores de JQ obtenidos con los das métodos de inversión. E, F) Variación del
índice ¡Q respecto al ángulo a y G) respecto al PMA. JI) Correlación lineal entre los dos criterios de selección
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esta tesis (fig. 3.5.1A y B), la correlación es
bastante buena (la pendiente de la línea de regresión
lineal es m = 0.99). Sin embargo, la mayor
dispersión respecto a los valores calculados por
Simón et aL (1996, comunicación personal) son dos
únicas estaciones donde el Indice calculado en la
solución del método de Etchecopar alcanzavalores
superiores a 1.5 (2.8 y 3.5).
Por el contrario, el método de inversión de
esfuerzos proporciona valores de IQ de 0.46 y 0.54,
respectivamente. Si se observan con detenimiento
los valores de los distintos parámetros en estos dos
tensores, se puede comprobar que en ambos casos
el valor del ángulo (a) obtenido con el método de
Etchecopar es extremadamente bajo (.c lo), por lo
que el parámetro (7/a) alcanza un valor muy
elevado.
Por lo que respecta al grado de sensibilidad
del índice IQ respecto al criterio utilizado para
obtener la solución (SM=a y PMA) con los dos
métodos de inversión utilizados, presentan ajustes
de tipo exponencial (fig. 3.5.1E y P). El tipo de
curva es muy similar para los dos métodos en el
caso del parámetro a, mientras que la pendiente es
menor para el ángulo PMA. Esto se refleja
especialmente en aquellos tensores con un índice
menor de 0.4, donde una variación del PMA se
refleja en una mayor variación del IQ respecto al
valor de a (fig. 3.5.10). Este hecho sugiere que el
criterio PMA de selección de la solución [3.27]
propuesto por Reches et aL (1992), es más sensible
para determinar la calidad de laestación siguiendo
los criterios de calidad propuestos por Simón et al.
(1996, comunicación personal) para los valores de
IQ c 0.4, que son en nuestro caso los más
abundantes (fig. 3.5.1C y D).
De todos modos, y dado que todos los
tensores de paleoesfuerzos calculados caen dentro
de las soluciones aceptables, el valor del índice de
calidad se ha empleado exclusivamente para
representar los mapas de paleoesfuerzos
proyectados (caps. 6 y 9), dibujando los vectores
con un tamaño proporcional al valor del índice.
Para el cálculo de las trayectorias de esfuerzo se ha
utilizado la dispersión angularen la estimación del
o 0HMIN que proporciona el método de Reches
et al. (1992), tal y como se describe en el apartado
3.6.
3.5.2 - REPRESENTA TIVIDAD
ESTADÍSTICA DE LOSDATOS
Debido a que la recopilación de los datos
estructurales es un proceso subjetivo, el error
muestral produce un sesgo en las medidas que
impide hablar, al menos de un modo formal, del
nivel de confianza de los datos, ya que estos no se
han tomado de una forma aleatoria (De Vicente,
1988). No obstante, Reches et aL (1992) afirman
que es posible evaluar el grado de representatividad
estadística de las fallas explicadas por un tensor de
esfuerzos obtenido en unaestación de análisis. Así,
es posible establecer los márgenes de confianza de
la misma por medio de un muestreo con
reemplazamiento (Stuart. 1984) conocido como
“bootstrapping” (Efron, 1982; Michael, 1987):
dado que una población de fallas es una muestra
finita de una población infinita de fallas, se asume
que los parámetros de la población infinita se
pueden estimar a través de un muestreo con
reemplazamiento. Stuart (1984) establece que “el
muestreo con reemplazamiento es equivalente al
muestreo sin reemplazamiento de una población de
tamaño infinito”.
Establecimiento de los márgenes de confianza en
el cálculo de un tensor de esfuerzos
En los cálculos,unapoblación de k fallasse
remuestrea con una selección aleatoria de los datos,
obteniendo distintas muestras con el mismo número
de fallas cada una (k), lo que implica que las
muestras adicionales pueden contener alguno de los
datos originales más de unavez. Los valores medios
de las muestras sumadas presentan una distribución
normal sobre el valor real de la población relativa a
la población original (Stuart, 1984). Como en una
población con distribución normal el 31.63% de las
soluciones se desvían±1 vez la desviación estándar
respecto al valor medio, si suprimimos el 31.63 %
de los casos que más se alejan del valor medio, el
resto (68.27 %) se encuentran limitados por un
margen de confianza sobre la media igual a la
desviación estándar.
Reches etaL (1992) incorporan el proceso
de muestreo con reemplazamiento a su programa
Stress, de la siguiente forma (fig. 3.5.2):
10) Se detennina la mejor solución y el
coeficiente de fricción correspondiente.
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3.6 - CONSTRUCCIÓN DE MAPAS DE TRAYECTORIAS DE ESFUERZOS
Una vez que se han calculado los estados
de paleoesfuerzos puntuales a partir de los datos de
campo, y se han datado los eventos tectónicos
presentes, resulta necesario comparar los resultados
obtenidos teniendoen cuenta su situación espacial.
Para ello, resulta muy interesante la representación
de un mapa de trayectorias de palcoesfuerzos
regional, ya que los resultados puntuales se
encuentran irregulannente distribuidos.
Aunque un mapa de trayectorias puede ser
dibujado a mano, este proceso es altamente
subjetivo, ya que resulta muy difícil tener en cuenta
la calidad relativa de cada dato. Por este motivo
resulta más conveniente emplear modelos
matemáticos para ajustar la distribución regional de
los esfuerzos. Matemáticamente, la consideración
del problema general de suavizados de una
distribución en 2-D de datos de orientaciones
vectoriales ha sido tratada por diferentes autores en
la literatura (Mendoza, 1986; Huang elaL, 1987).
Recientemente Lee y Angeier (1993) han sugerido
la utilización de métodos polinómicos bivariantes y
de peso según ladistancia paraobtener este tipo de
distribuciones.
En este trabajo se ha utilizado éste último
modelo por medio del programa Lissage (Lee y
Angelier, 1994), el cual va a ser descnto a
continuación. Además, se van a comentar algunos
problemas prácticos del establecimiento de un mapa
de trayectorias de esfuerzos. Sobra comentarque la
fiabilidad de estos mapas depende de la fiabilidad
de los datos puntuales, y sobre todo, de la correcta
asignación de los estados de puntuales de
paleoesfuerzos a los eventos tectónicos, para lo que
resulta imprescindible realizaruna datación de los
eventos de deformación lo más exacta posible. De
otro modo, se corre el riesgo de interpolar estados
de esfuerzo pertenecientes a eventos diferentes.
3.6.1 - EL PROGRAMA “L15SAGE”(Lee
y Angelier, 1994)
El programa permite reconstmir mapas de
trayectorias de palecesfuerzos para un evento
tectónico único, basándose en los resultados de
múltiples determinaciones de esfuerzos locales, e
incluye dos métodos diferentes de interpolación
(modelo lineal por medio de una distribución
bivariante, y una función de peso inversamente
proporcional a la distancia). El resultado es una
transformación de las orientaciones locales de
esfuerzos en una distribución regional en dos
dimensiones de las trayectorias de los ejes
principales de esfuerzos que incluye un proceso de
suavizado.
El grado de suavizado de las trayectorias
está controlado por el grado de la función
polinómica en el primer caso, y el valor del
exponente y la distancia umbral (radio de búsqueda)
para el segundo método. En la interpolación se
considera el efecto de las desviaciones locales,
resultantes de incertidumbres en el proceso de
inversión, por medio de un valor angular de
dispersión en la posición del eje. Estos pesos
individuales están cuantificados por intervalos de
confianza en función de lacalidad de los datos. En
nuestro caso, el valor de peso individual utilizado es
el mayor error angular obtenido en la orientación
del 0HM~< ~o~<~ obtenido del métodode inversión
de esfuerzos (Reches et al., 1992).
Para la obtención del mapa de trayectorias
de esfuerzo hemos utilizado el método de peso
inversamente proporcional ala distancia, debido a
que suele proporcionar mejores resultados (Lee y
Angelier, 1994). Los resultados que proporciona el
programa son: unamalla regular de orientacionesde
palcoesfuerzos interpolada, y un mapa de
trayectorias de esfuerzo en dos dimensiones que
corresponde al campo de palcoesfuerzos suavizado.
Dado que el programa no realiza ninguna
consideración sobre la forma de los elipsoides, en
nuestro caso se ha realizado una interpolación
adicional del valor de R, con los mismos parámetros
que los utilizados para obtener las trayectorias de
los esfuerzos. De este modo se obtiene una malla de
esfuerzos regular que representa tanto la variación
en orientación como en magnitudes relativas de los
esfuerzos a lo largo de todo el área considerada.
A) Entrada de datos: resultados locales de
paleoesfuerzos
La entrada de los datos para ejecutar el
programa son los resultados locales de
paleoesfuerzos que se obtienen a escala local
después del tratamiento posterior en gabinete de los
datos tomados en el campo. Dado que en la práctica
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la mayoría de los tensores de esfuerzos calculados
tienen un eje vertical (resultado del papel jugado
por la gravedad y por la superficie de la tierra en la
distribución de los esfuerzos), los geólogos están
interesados, principalmente, en definir las
direcciones horizontales de los ejes principales de
esfuerzos y los regímenes tectónicos
correspondientes. Por ejemplo, donde o, es vertical,
resulta común simplemente considerar las
orientaciones de 03 como direcciones de extensión.
En los regímenes de desgarre y compresivos, por el
contrario, todos los ejes o, se encuentran próximos
a la horizontal, resultando un mapa donde las
direcciones de compresión son claramente visibles.
No obstante, es posible la presencia de
permutaciones en los ejes (por ejemplo entre o, y
03), por lo que en estos casos se considera que sigue
siendo un esfuerzo perteneciente a un campo
compresivo en la horizontal y 0HMAX se
correspondería con ~2
Estas observaciones justifican la
reconstrucción de una base de datos simplificada a
partir de la base de datos original que incluye las
determinaciones completas de los tensores de
esfuerzos. En lugar de la orientación de los tres ejes
principales, sólo vamos a introducir la orientación
del 0HMÁ~C (o de ~ ), y el tipo de régimen de
esfuerzos, así como el error angular en el cálculo
del eje. La base de datos necesaria para la
construcción del mapa de trayectorias, consiste en
un fichero secuencial ASCII, con los siguientes
parámetros:
* Coordenadas geográficas (X, Y) de la estación.
tanto en coordenadas UTM como en geográficas.
* Azimut del vector horizontal a representar: [0-
1800].
O Número de eje a interpolar: [1,2, 3]
* Eje a considerar, en el caso de haber
permutaciones: [1,2,3005~ no hay permutación].
4 Error angularen grados en la estimación del eje
proyectado en la horizontal.
8) Algoritmo de interpolación utilizado
Para un punto arbitrario de coordenadas (x,
y), se define unadistanciaR para limitar el umbral
del efecto de peso. Así, cada dato (x
1. y1) incluido
dentro del circulo de radio R tiene un efecto de peso
Figura 3.6.1: Efecto de los parámetros de interpolo ción con elprograma “Lissage” (Lee y Angelier, 1994) sobre las
trayectorias resultantes para el extrenw noroccidental de la zona de estudio. Los estados de palcoesfuerzos se
corresponden con una edad Miocenomedio - actualidad (campo “Guadarrama”, cap. 6). y se han representado las
fallas de basamento más importantes. A) Trayectorias suavizadas <R = ¡O Kw, p = 2). B) Trayectorias poco suavizadas
(R = 5 Km y p = 5). El caso A se corresponde con losparámetros de interpolación utilizadospara la construcción de
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específico sobre el centro del punto (x, y), en
función de la distancia entre ambos, mientras que
los datos situados fuera del círculo tienen un peso
nulo sobre el punto (x, y). Como el efecto del peso
disminuye con el aumento de la distancia d~ entre
los datos cercanos (x1, y1) y el centro del circulo (x,
y), el coeficiente correspondiente W1 se puede
escribir como una función decreciente de d1 donde
p es el orden de la función de peso (normalmente p
=2):
= (R_-_d1) P [3.29]
La dirección horizontal del eje principal de
esfuerzos calculado como una función de todos los
datos de alrededor en un punto (x, y) se puede
entonces definir como:
Sr
Q ( x,.,y1 =
[1V1 w1 O (x., y1)
[3.30]
~j [W,w1]
donde n es el número de los datos incluidos dentro
del círculo, mientras que Q(x1, y1) es la orientación
observada en el punto (x, y) y w~ describe el peso
relativo del dato número i que representa la
certidumbre del dato. Conviene recordar que los
pesos w1 son parte de los datos y cuantifican la
importancia relativa de los lugares donde se han
tomado los datos, mientras que W~ juega un papel
interno en el método. Es necesario remarcar que los
valores de las direcciones de esfuerzos (O) deben
ser procesados considerando que son
bidireccionales, seleccionando una de las dos
direcciones opuestas para cada dato por medio de la
regla del ángulo mínimo.
El orden p y el radio R del efecto de peso
[3.29] son factores muy importantes, ya que cuando
la distancia d1 aumenta, el coeficiente de peso W
del dato disminuye de una manera que depende del
valor de p. Para un valor de p pequeño (p=l), el
coeficiente de peso W1 disminuye lentamente con la
distancia; para valores mayores de p, el coeficiente
decrece más y más rápidamente. Cuando p es
grande (pMO), el efecto es muy fuerte, por lo que el
efecto de peso se concentrará paralos datos con una
distancia d~ muy pequeña. El circulo de radio R
representa el campo de influencia del suavizado,
siendo efectivo el mismo exclusivamente dentro de
ese área. Generalmente se seleccionaun valor de R
lo suficientemente grande para obviar los efectos
locales, dado que los valores de R muy bajos
pueden resultaren unainfluencia exagerada de los
datos locales anómalos. En la figura 3.6.1 se
muestran los efectos de variación de los parámetros
R y p en el resultado final de las trayectorias.
En la práctica, uno debe tener mucho
cuidado en considerar (1) la geología regional y
situación tectónica y (2) la distribución geográfica
de las estaciones e incertidumbres en las
detenninaciones locales. Estos parámetros deben
considerarse en cada situación para seleccionar los
valores más apropiados de R y p (ver discusión en
Lee y Angelier, 1994).
Otro factor importante en el método de
suavizado es el rango de error angular para cada
dato (wJ, que es la variable que representa la
fiabilidad de cada dato puntual. Los datos con
grandes errores producen unas trayectorias
angulares más suaves, porque las direcciones
locales están poco restringidas.
3.7 - EL CARÁCTER DE NEOFORMACIÓN 1 REACTIVACIÓN DESDE EL ANÁLISIS
POBLACIONAL DE FALLAS
En primer lugar, conviene recordar que por
falta neoformada entendemos un nuevo plano de
rotura que se genera en una roca al superar la
resistencia cohesiva y friccional del material debido
a la actuación de un determinado tensor de
esfuerzos. Por otro lado, una falta reactivada es
toda aquella superficie previa a la actuación del
tensor de esfuerzos que es aprovechada por éste
durante ladeformación frágil.
En este capítulo se resume cual es el estado
de conocimiento, tanto desde un punto de vista
mecánico como geométrico, del carácter de
neoformación 1 reactivación de las fallas respecto a
los esfuerzos que las originan. Posteriormente se
discuten ambos aspectos sobre el circulo de Mohr,
de donde se deducen interesantes consecuencias.
Finalmente se contrastan las metodologías más
comunes para estimar el carácter de neoformación
1 reactivación sobre algunos ejemplos de
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Figura 3.7.1: Utilidad del conocimiento del carácter reactivado Ineofonnadode una población defallas bajo un tensor
de esfuerzos determinada para A) establecer el tensor regional y B) como criterio cronológico relativo (ver texto para
la explicación).
poblaciones de fallas medidas en la zona de estudio.
Interés del estudio de la neoformación 1
reactivadón de las poblaciones defallas
AdemAs de los aspectos macroestructurales
clásicos del estudio de la reactivación de planos de
fallas (Hayward yGraham, 1989; Ivins et al., 1990;
Stein y Blundelí, 1990; Huyghe el aL, 1992a y b),
durante los últimos años se vienen desarrollando
una serie de trabajos sobre las relaciones numéricas
entre los factores mecánicos y los esfuerzos que
producen el deslizamiento (fricción, cohesión,
presión de fluidos, orientación de las fallas,
magnitud de los esfuerzos,...).
El interés de estos trabajos suele
concentrarse en la búsqueda de los abanicos de
orientaciones bajo los que se puede producir la
reactivación de un plano con unas condiciones
mecánicas determinadas, bajo un estado de
esfuerzos concreto (Célérier, 1988, Monis et aL,
1996). Por lo que se refiere al análisis poblacional
de fallas, el interés normalmente se ha centrado en
el cálculo de las magnitudes absolutas del tensor de
esfuerzos <Angelier. 1989; Gil y Simón, 1992;
González Casado el aL. 1996), e incluso, en la
incorporación de unaquinta variable al proceso de
inversión: la fricción (Reches, 1987; Reches elaL,
1992) o la diferencia de esfuerzos crítica (Yin y
Ranalli, 1993, 1995).
Además de estas aplicaciones, la
discriminación entre fallas reactivadas o
neoformadas originadas bajo un estado de esfuerzos
determinado, puede resultar muy útil para deducir
una serie de características que atañen a la forma
del tensor regional y a la edad relativa de la
deformación:
* Las características del tensor regional
(fig. 3.7.IA). Si se logra diferenciar entre
poblaciones de fallas contemporáneas neoformadas
y reactivadas, las primeras serían asimilables al
tensor regional (RA) que causa la deformación. Las
fallas reactivadas corresponderán a planos de
debilidad previos que son aprovechados para
acomodar la deformación. De este modo. el tensor
regional (It) se descompone en tensores locales (R1
y R2) cuya suma será equivalente al tensor regional.
La mayor o menor proporción entre fallas
neoformadas y reactivadas, dependerá de la
geometría y condiciones mecánicas de los planos
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* La edad relativa de la deformación (fig.
3.7.1B). Consideremos el caso en que un tensor de
esfuerzos (R2) reactiva planos originados por un
tensor previo (R1). Las fallas neoformadas aparecen
por encima de una discordancia que separa
materiales de edades conocidas. En la situación
final podremos obtenercuatro soluciones diferentes:
fallas neoformadas por encima de la discordancia
(R2), fallas neofonnadas por debajo de la
discordancia (R2), fallas reactivadas por debajo de
la discordancia (R,) y, por último, fallas originadas
durante el proceso de deformación previo a la
discordancia no reactivadas (R1). Si logramos
discriminar entre estos tipos de tensores, tendremos
un criterio válido de datación relativa de los eventos
de fracturación.
Por último, conviene señalar que todos
estos criterios serán tanto más aplicables y fáciles de
detectar cuanto más recientes sean los procesos de
deformación estudiados, y más sencillas las
condiciones geológicas en las que se produce la
fracturación (zonas intraplaca, defonnación
moderada, estabilidad temporal de los estados de
esfuerzo, etc...).
3.7.1 - CRITERIO DE ROTURA
LEYES DE FRICCIÓN
En este apartado, lejos de centramos en un
estudio de los procesos físicos microscópicos que
actúan en el inicio y propagación de las fracturas
(ver Gramberg, 1989), vamos a analizar algunos
aspectos mecánicos, geométricos y dinámicos de las
fallas y su relación con el análisis poblacional de
fallas.
Desde un punto de vista macroscópico, el
criterio de rotura más utilizado para las condiciones
frágiles de la corteza superior es el de Coulomb
(1773) (fig. 3.7.2A). Según este criterio, cuando se
A) 8)
e, o, 0,0, 0, 0 a,
produce el deslizamiento en una falla, se ha
alcanzadoun esfuerzo de cizalla en ese plano que es
capaz de vencer la resistencia cohesiva y friccional
del material:
-U = C + p u, [3.31]
donde r es el esfuerzo de cizalla sobre el plano. C
es la cohesión del mismo, ~j es el coeficiente de
rozamiento interno (ji = tan 4,, siendo 4, el ángulo
de rozamiento interno del material) y a~ la
componentenormal del esfuerzo sobre dicho píano.
Sin embargo, elcriteriode Navier-Coulomb
no explica algunas de las situaciones que se
encuentran empíricamente (las roturas por tensión
en las rocas y geometría en forma de parábola de las
envolventes de Mohr). Esto ha llevado a proponer
otros criterios de rotura, como el de Grifflth (1924):
2 4 T
2 + 4 T a
‘1 [3.32]
siendo T la resistencia a la tensión uniaxial (fig.
3.7 .2B).
No obstante, elcriterio de Navier-Coulomb
Y es perfectamente utilizable en el campo compresivo
del diagrama de Mohr (a, > 0), bajo las condiciones
de deformación existentes en el nivel estructural
donde se realiza el análisis poblacional de fallas:
deformación frágil, sin cambio de volumen; bajos
valores de presión confinante; poca influencia de la
temperatura y de la presión de fluidos. Una
combinación de ambos criterios (Griffith para el
campo tensiona] y Navier-Coulomb para el
compresivo) es una aproximación razonable para
analizar desde un punto de vista macroscópico la
rotura de las rocas (fig. 3.7.2C).
El criterio de Navier-Coulomb es apropiado
para fracturas de cizalla en las que el esfuerzo
t
~‘+4 To,-4 V =0
I 2T
a,
Figura 3.7.2: Criterios de rotura A) de Navier- Coulomb (1773); B) de Gr<fflth (1924) y C) criterio combinado
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Figura 3.7.3: A) Representación de los valores de fricción en los cuales se produce eldeslizamiento obtenidos por
Byerlee (1978). B) Histogramas del coeficiente de fricción (ji) deducidos con el método de inversión de esfuerzos
(Recites et aL, 1992) en los 166 tensores calculados en este trabajo.
efectivo es compresivo (Jaeger y Cook, 1979), por
lo que el estudio debe estar referido a zonas de la
corteza donde 03 > 0, lo que equivale a
profundidades mayores que:
2 C cos 4>
pg (1 - L) . (1 - siii 4,) [3.33]
siendo Z la profundidad (Km), C la cohesión, 4, el
ángulo de rozamiento interno del material, p la
densidad de la roca y L el factor de presión de
fluidos (P~dO, 1 pgz; O =L =1)
Este criterio ha sido utilizado por
numerosos autores para contrastar la compatibilidad
mecánica de las soluciones obtenidas con métodos
de análisis poblacional de fallas (Etchecopar et aL,
1981; Etchecopar. 1984; Angelier, 1984, 1989;
Simón, 1984; Célérier, 1988; Will y Powell. 1991),
el cálculo de la solución (Michael, 1984; Reches,
1987; Reches et aL, 1992), para estudiar la
reactivación de planos preexistentes (Sibson, 1974;
1985; ¡vms el aL, 1990; Ranalli y Yin, 1990;
Huyghe y Mugnier, 1992a y b; Yin y Ranaili, 1992,
1993, 1995; Monis etaL, 1996, etc...).
Valores de la cohesión y de la fricción en la
corteza superior
En la corteza superior, el coeficiente de
fricción parece ser bastante independiente de la
litología. Este parámetro se puede ajustar
linealmente respecto a la profundidad en un rango
de esfuerzosque varía entre 3 MPa y 1.7 GPa. Es la
denominada “Uy de Byerlee” (1978) (fig. 3.7.3):
3co,<200MPa
t~’60(±10)+0.6o~ o0c200Mpa [3.34]
En esta ley existe unaexcepción importante
cuando las superficies de falla están separadas por
minerales de arcilla (vermiculita, montmorillonita).
ya que en este caso los coeficientes de fricción
puedendisminuir drásticamente. También hay que
destacar que los coeficientes de fricción para bajos
valores de esfuerzos normales (<5 Mpa) presentan
una dispersión notable que oscila entre: 0.3 =ji =
10 (Byerlee, 1978). Dado que los esfuerzos
normales que actúan en las fallas aparecen
generalmente dentro del rango 0.5 ~ =o, =1.5
o,,.~, el rango de profundidades con alta
dispersión en el coeficiente de fricción oscilaentre
125-375 m para rocas de densidad 2.5 gr/cm
3
(Reches et aL, 1992). De este modo, aunque los
coeficientes de fricción pueden variar con la
deformación, si el proceso dominante durante la
misma es la fricción, los coeficientes han de quedar
próximos a los rangos de la Uy de Byerlee. con la
excepción ya mencionada de las arcillas o de
condiciones de deformación muy superficiales.
Los valores de fricción obtenidos a partir
del método de inversión de esfuerzos (Reches elaL,
1992) para todos los tensores calculados en este
trabajo, oscilan entre 0.1 y 1.4. Sin embargo, más
del 70 % de los mismos tienen un valor entre 0.4 y
1.0 (fig. 3.7.3B), lo que coincide bastante bien con
los valores que estima Byerlee. sobre todo teniendo
en cuenta que muchas de las deformaciones
analizadas se encuentran en el intervalo de
profundidades con mayor dispersión en el valor de
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3.7.2 - GEOMETRIA DE LOS
SISTEMAS DE FALLAS NEOFORMADOS
Desde un punto de vista geométrico, los
geólogos estructurales asumen que la presencia de
sistemas de fallas conjugadas es un indicio del
carácter de neoformación de las fallas respecto al
tensor de esfuerzos que los genera (por ejemplo,
Angelier, 1994, página 62). Este hecho ha
permitido, alo largo del tiempo, analizar la posición
de los ejes de esfuerzos a partir de la simple
identificación geométrica de los sistemas de fallas
conjugadas puras (con cabeceos de 00 o 900),
mediante la aplicación del modelo de Anderson
(1951). Por el contrario, en el caso de que existan
planos de debilidad con orientaciones variadas en la
masa rocosa, es posible su activación como planos
de falla reactivados, inhibiendo de este modo el
desarrollo de los sistemas conjugados respecto al
nuevo tensor de esfuerzos (flg. 3.7.4).
No obstante, y a partir de los trabajos de
Reches (1978, 1983) y Reches y Dieterich (1983),
descritos en el apartado 3.3.2 con experimentos
netamente triaxiales sobre roca intacta, se ha
demostrado que bajo condiciones triaxiales, los
sistemas de fallas neoformadas son algo más
complejos. De este modo, los sistemas de fallas
neoformados se disponen según cuatro familias de
fallas que siguen dos direcciones bien
perpendiculares u oblicuas, con buzamientos
contrarios (simetría ortorrómbica, fig. 3.7.4). El
caso de los sistemas conjugados definidos por
Anderson (1951), con simetríamonoclínica, no es
sino el caso particular en el cual la deformación es
plana (el eje ~2 está contenido en el plano de falla).
Este modelo de fracturación triaxial ha sido
comprobado en numerosos estudios, tanto de
laboratorio como de campo, y es aceptado por
02
numerosos autores que trabajan en estos temas
(Hancock, 1985; Underbilí yWoodcock, 1987; De
Vicente, 1988; Krantz, 1988; Marren y
Alímendinger, 1990; Angeier, 1989, 1994).
3.7.3 - ANÁLISIS MECANICO DE LA
REACTIVACIÓN DE FALLAS
Los trabajos teóricos más recientes que
hacen referencia, desde un punto de vista mecánico
a la diferencia de esfuerzos crítica necesaria para
que se produzca el deslizamiento sobre un plano de
falla preexistente, son los de Ranalil y Yin (1990) y
Yin y Ranalli (1992, 1995). Estos autores han
deducidoun conjunto de ecuaciones para el cálculo
de la diferencia de esfuerzos necesaria para que se
produzca lafracturación parafallas neoformadasy
para planos de debilidad preexistentes, basándose
en el criterio de Navier - Coulomb 13.311.
Fracturación en una roca isótropa a partir del
criterio de Navier-Coulomb
Para el caso particular de un eje de
esfuerzos vertical, Yin y Ranalil (1992) obtienen las
siguientes relaciones para los tres regímenes
clásicos de fracturación:
Fallas Inversas:
- 03 = 2 ppgz <1 - A) + 2C/ (p2 + í) — II
[3.35.a]
Figura 3.7.4: Geometrías de los sistemas de fallas normales neoformadas. A) Caso uniaxial (modelo de Anderson), B)
caso radial (u
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Figura 3.7.5: A) Círculo de Mohren tres dimensiones para la fracturación en roca isótropa y sobre anisotropías. Los
círculos en discontinuo representan estados de esfuerzos con y> fijo, en los cuales la fractura se produce a lo largo de
una anisotropía (líneafriccional b). Por ejemplo, para y> = 90S el rango de orientaciones oscila entre a =y =b; para
y, = 60S c =y, =a’. fi) Abanicos de orientaciones del ángulo /3(entre eleje a, y elplano de debilidad), en función de
la profundidadpara que se produzca el deslizamiento a lo largo de un plano. Los valores en las cunas muestran el
ángulo entre la anisotropía y el eje intermedio, fi) o, vertical y 2=0; C) q vertical y 2= 0.4 <C = 5 Mpa. ji = ji’)
(modificado de Vm y RanaIll4 1992).
Deslizamiento sobre planos preexistentes
2 ppgz (1 - A) + 2C
J <~2 + 1) + [3.35h]
Fallas en Dirección:
- 03 =
2 ppgz (1 - A) + 2C
+ 1) + 1,’ (2R — 1) (3.35c]
Si consideramos que la roca presenta
numerosos planos de debilidad, con una orientación
definida por su vector normal (n) de componentes
= cos y1, donde y, es el ángulo entre la normal al
plano de debilidad y el eje o~, y C’ y u’ son la
cohesión y el coeficiente de fricción a lo largo de la
discontinuidad, Yin y Ranalli (1995) obtienen:
2 p’pgz (1-A) +
0’ 03
vkn.
2 +6’4)—(n~ +624)2 +i~’((m~+62,4) —(m,2+62>4)21
Donde. p es la densidad, g la aceleración de
la gravedad, z la profundidad, A el factorde presión
de fluidos (razón entre la presión de fluidos y la
presión litostática, Pf 1 pgz), C es la cohesión, p el
coeficiente de fricción (~i = tan 4,) y R = (~2 - 03) 1
(01-03). Estas ecuaciones se simplifican para el caso
de cohesión nula (C =0) a las derivadas por Sibson
(1974).
[3.36]
Esta relación se reduce al caso de Anderson
cuando el plano de debilidad contiene al eje 02. y
uno de los ejes principales es vertical.
Según estos autores, a una profundidad y
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producirá a lo largo de los planos de debilidad
contenidos en un rango de orientaciones
detenninado, es decir, aquellos en los que el valor
de (0~-03) obtenido desde la ecuación [3.35] sea
inferior a la obtenida desde la ecuación [3.36].
Fuera de este rango, se formarán nuevas fallas
conjugadas que formarán un ángulo ¡3 = ½ tan -I
(1f~) con respecto a o~, y que, además, contendrán
a ~ La figura 3.7.5 muestra algunos ejemplos de
los límites en los conos de reactivaciónde planos de
debilidad en función de la profundidad para
diferentes valores de parámetros mecánicos y
orientaciones de los ejes.
Esta ecuación permite representar
gráficamente la relación entre R~, el ángulo y (entre
a~ y lanonnal al plano de debilidad) y el ángulo de
resistencia friccional al deslizamiento sobre el plano
(4~), mediante el gráfico que se muestra en la
figura 3.7.6. En este gráfico se visualizan las
relaciones geométricas entre las orientacionesde los
esfuerzos y del plano de falla con la fricción y la
forma del tensor de esfuerzos. No obstante, al
asumir el criterio friccional de Navier-Coulomb,
todas las fallas neoformadas deben contener al eje
principal 02.
Van Wees (1994) combina las ecuaciones
[3.35] en una única ecuación [3.37] mediante la
















Figura 3.7.6: Valores de en función del ángulo de
resistencia friccional sobre un plano de debilidad y la
orientación de la normal a ese plano respecto a a,. Los
contornos van de O a 5, en intervalos de 0.1, y la línea
recta representa la orientación de las nuevasfallas para
el mismo ángulo de fricción Ja’ = II> (½ff+¿t~d)J
(mod(ficado de Van Wees, 1994).
Criterio mecánico de Neoform ación ¡
Reactivación
Aunque la mayoría de los métodos de
análisis poblacional de fallas asumen que los píanos
sobre los que se produce el deslizamiento son
previos a la deformación (Carey y Brunier, 1974;
Angelier, 1979. 1984; Etchecoparetat, 1981), hay
otros que admiten que son válidos tanto para planos
nuevos de rotura como para planos previos
reactivados (Reches, 1983; 1987; Reches et aL,
1992; Yin y Ranalli, 1995).
En general, los trabajos que hacen
referencia alcarácter de reactivación/neoformación
de las poblaciones de fallas desde el punto de vista
de la inversión de esfuerzos (Angelier, 1989, 1994;
Delvaux et aL, 1992), restringen este análisis a
considerar como fallas neoformadas a las fallas
conjugadas que se sitúan concentradas en la parte
superior izquierda del círculo de Mohr (punto X,
fig. 3.7.7A). Sin embargo, este punto, si tenemos en
cuenta las relaciones geométricas que subyacen en
el círculo de Mohr triaxial (fig. 3.7.5, Jaeger y
Cook, 1976), implica necesariamente que el eje 02
es perpendicular al poío de la falla (y
2 = 90”) y por
tanto, que o~ está contenido en el plano de falla.
Esta asunción restringe la interpretación
como fallas neoformadas a aquellas que siguen el
modelo de Anderson (1951), excluyendo la
posibilidad de que se formen fallas neoformadas
oblicuas al eje02. Sin embargo, la presencia de este
tipo de fallas está ampliamente recogida en la
literatura, y su génesis es admitida, incluso, por los
propios autores que asumen el criterio de
neoformación mostrado en la figura 3.7.7 (Angelier,
1994). Esto, sin duda, es una contradicción entre la
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3.7.4 - ANÁLISIS DE POBL4 ClONES
DE FALLAS NEOFORMADAS Y
REACTIVADAS BAJO CONDICIONES
TRÍAhALES SOBRE EL CÍRCULODE MOHR
Para analizar las relaciones de las fallas
neofonnadas y/o reactivadas en el círculo de Mohr,
vamos a representar los parámetros mecánicos y los
planos de falla que predice el modelo de
deslizamiento (Reches, 1983) sobre este diagrama,
para el caso de elipsoides triaxiales con los tensores
de esfuerzos calculados con el método de inversión
de Reches et al. (1992). En primer lugar
proyectaremos lapoblación teórica correspondiente
a un único tipo de elipsoide de deformación (caso
monotensorial) teniendo en cuenta la posibilidad de
dispersión en la población, y a continuación
examinaremos los resultados sobre casos
politensoriales. Finalmente se proyectan sobre el
círculo de Mohr poblaciones de fallas reales, así
como los resultados de los métodos de inversión,
discutiendo su carácter de neoformación y/o
reactivación en relación a los resultados obtenidos
y a las observaciones de campo.
A) Caso monotensorial
Según el modelo de deslizamiento, bajo
condiciones de deformación triaxiales se forman
cuatro familias de fallascuya principal característica
es que sus poíos forman un ángulodeterminado con
el eje 62 (~2). que es función del valor de FC’ y del
valor del coeficiente de fricción (4>). Si proyectamos
esa población en el diagrama C/B y e/FC’. las fallas,
al poseer un único valor de FC’ y de 4>, también
quedarán proyectadas en un único punto. En la
figura 3.7.8A se muestra una población de fallas
inverso-direccionales (FC’ = -1.2 y 4 = 350), a la que
se les ha sumado la misma población girada ±100
respecto al eje vertical, simulando así una cierta
dispersión en las direcciones de las fallas.
Si calculamos un tensor de esfuerzo apartir
de esa población con el método de inversión de
esfuerzos (Reches et al., 1992). obtenemos una
solución óptima para un p = 0.7, con unos ejes
principales paralelos a los quepredice el modelo de
deslizamiento y un R = 0.18 (flg. 3.7.SB). Además.
como 0.7 = taw’ (350), la coherencia en los
resultados obtenidos con los dos métodos es total.
Sin embargo, si proyectamos los resultados sobre el
circulo de Mohr (fig. 3.7.8C), observamos que las
fallas quedan representadas en el interior del
circulo, formando sus poíos un ángulo con 02 de
Figura 3.7.7: Criterio mecánico utilizado para definir
elcarácter de A) neoformación y fi) reactivación, en los
trabajos microestructurales. Conviene destacar que esta
condición mecánica de neoformación implica
necesariamente que el eje 02 forma un ángulo r2 =
con elpoío de la folía (modificado de Angelier, 1994).
52”, tal y como se puede leer en la proyección
estereográfica. Debido al abanico de orientaciones
supuesto, las tres familias de fallas presentan unos
ángulos respecto a o~ de 50, 56 y 63”.
correspondiendo el valor central (A) al de las cuatro
fallas no rotadas. El método de Etchecopar
proporciona unas soluciones parecidas, conun valor
de R algo menor (R=0.15).
Este ejemplo sirve para ilustrar como en el
caso de una población de fallas que presenta una
geometrfa muy marcada típicamente
“neoformada”, se obtiene una solución con los
métodos de inversiónen los que se obtienen valores
compatibles de ejes y de fricción. Estas fallas son
mecánicamente compatibles para el deslizamiento
bajo esa fricción, pero evidentemente, no caen
proyectadas en laenvolvente externa del círculo de


















Figura 3.7.8: Representación sobre A) el diagrama C/B. fi) proyección estereográfica, y C) círculo de Mohr, de una
población defallas neoformadas producidaspor un elipside inverso-direccional con K’ = -2 y = 35S suponiendo una
dispersión en la dirección de las mismas de ±¡O”. Los resultados obtenidos con los métodos de inversión son
compatibles con el eliposide de deformación y la fricción que predice el modelo de deslizamiento. Sin embargo, la
población queda proyectada en el interior del círculo de
ángulo de 52 con 02 (ver texto para la explicación).
Mohr (punto A), ya que los poíos de las fallasforman un
B) Casopolilensorial
Cuando se analiza una población de fallas
real, resulta frecuente que aparezcan diferentes tipos
de fallas, lo que se corresponde con la acomodación
de un elipsoide de deformación general sobre
planos de debilidad previos. Este aprovechamiento
de los planos previos puede ir acompañado, si las
condiciones mecánicas lo permiten, de lacreación
de planos neoformados. los cuales reflejarán el
elipsoide de esfuerzos representativo de ese
episodio deformativo. A continuación vamos a
analizar la geometría y la proyección sobre el
circulo de Mohr de los esfuerzos calculados con el
método de inversión de esfuerzos (Reches et al.,
1992) sobre tres tipos de poblaciones teóricas de
fallas, las cuales guardan las simetrías
ortorrómbicas que predice el modelo de
deslizamiento (fig. 3.7.9), y se acomodan auna Dey
común según N-S:
4 Población neoformada: compuesta por
cuatro familias de fallas normal-direccionales
correspondientes a un FC’ = 1 y a un 4> = 35”.
4 Población reactivada: formada por 16
fallas agrupadas en cuatro grupos cada uno con
diferentes valores de FC’ (FC’ = 15. FC’ = 0.2) y del
ángulo de fricción (4> = 350 60” y 10”), situadas en
el diagramadR alrededor de la población anterior.
4 Población total: Compuesta por las dos
poblaciones anteriores.
Si observamos la solución global obtenida
para la población total, el elipsoide de esfuerzos es
radial (01=02, R = 0.99), por lo que las fallas
quedan en la envolvente del círculo de Mohr. No
obstante se puede apreciar un gran abanico definido
por los ángulos entre los polos de las fallas y los
ejes principales 01 y 03. El coeficiente de fricción
que se obtiene (í.i = 0.7), es el correspondiente al
ángulo de fricción medio que predice el modelo de
deslizamiento. La calidad de la solución es buena,
con bajos valores de PMA (7”) y SM (1”). La
solución que se obtiene para la población de fallas
con valores de FC’ y 4> situados alrededor del valor
central de la población neoformada, presenta las
mismas características que la población total, en la
que está incluida, con un grado similar de
dispersión sobre el círculo de Mohr.
Los resultados para el caso de la población
neoformada, perteneciente al caso de un único
elipsoide de deformación triaxial (fig. 3.7.9), son
similares en cuanto a la orientación de los ejes, si
bien el tensor de esfuerzos es menos radial (R =
0.94). La fricción calculada es similar (‘j = 0.8), y
a diferencia de los casos anteriores, la población de
fallas queda proyectada en un pequeño arco en el
interior del círculo de Mohr, y con una dispersión
de orientaciones de los poíos respecto a los ejes a~
y 03 mucho menor.
C) Casos reales
A continuación vamos a mostrar dos casos
reales de fallas obtenidas en la zona de estudio,
cada uno de los cuales presenta claras evidencias de
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4 Caso neoformado: Estación Bedija (fig.
3.7.10). Estapoblación consta de un total 16 planos
de falla con estrías, todas ellas de carácter normal.
La estación se encuentra situada en las
proximidades de Horcajo de Santiago, sobre yesos
y carbonatos del Mioceno superior, que se disponen
subhorizontales en el interior de la cuenca de
Madrid. La calidad de los datos de la estación es
muy buena, con planos de escala decamétrica, en
los que se han observado fibras de recrecimiento.
La orientación de las fallas presenta dos direcciones
principales N3OE y N7OE, con una simetría
marcadamente ortorrómbica. Conviene remarcar
que la red fluvial cuaternaria se encuentra
claramente influenciada por esta fracturación, la
cual afecta también al Plioceno en áreas próximas.
Los resultados que proporciona el modelo
de deslizamiento son un elipsoide de tipo normal-
direccional para 14 de las 16 fallas (88%), con un
valor de FC’ = 0.2, un 4> elevado de 67”, y una Dey
— 50 ±7”. Las dos fallas no explicadas por este
elipsoide normal-direccional, corresponden a dos














Figura 3.7.9: Proyección de las tres poblaciones analizadas en el caso politensorial en el diagrama C/B, en proyección
estereográfica (red de WUlff~ semiesfera inferior) y en el circulode Mohr. Los ejes de esfuerzos, el valor de R y de ji
proyectados corresponden a lassoluciones obtenidas a partirdel método de inversión de esfuerzos (Recites et al., 1992).
Todas lasfallas presentan una Dey común según N-S (ver texto para la explicación).
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DIAGRAMA FALLAS CIRCULO DE





















Figura 3.7.10: Análisis de una población neoformada (Bedija) y recativada (Iber3) mediante el diagrama C/B, y
proyección esterográfica de los planos de falla (en negro estrías de falla normal), y lassoluciones obtenidas con el
modelo de deslizamiento (Recites, 1983) y el método de inversión de esfuerzos (Recites ci aL. 1992). A la derecha se
meuesíran lasfalla sobre eldiagrama de Mohr, con las fallas explicadas representadas como puntos negros, y lasno
explicaads en blanco <ver texto para la explicación).
El método de inversión de esfuerzos
explica 12 fallas por medio de un tensor de
esfuerzos extensivo (R = 0.07), con o~ subvertical
(84/235”) y 03 horizontal y compatible con los ejes
deducidos del modelo de deslizamiento (00/330”).
El tensor que mejor ajusta es aquel que tiene un
valor de fricción alto (p=l.3), tal y como sugiere el
elevado buzamiento de los planos, así como los
resultados del modelo de deslizamiento. Si se
representan todas las fallasen el diagramade Mohr,
se puede observar como éstas quedan proyectadas
a lo largo de un círculo cerca de la envolvente
externa, con una cierta dispersión definida por la
posición de cada falla respecto a los ejes o~ y q
(fig. 3.7.10). Esto es así porque el método de
inversión ha calculado un tensor que expilca las 12
fallas con cabeceo más puro (próximas a
deformación plana). La línea de resistencia
friccional proyectada ayuda a situar el circulo de
Mohr sobre el eje de los esfuerzos normales, ya que
separa las fallas explicadas de las no explicadas.
4 Caso reactivado (estación lber3. fig.
3.7.10): Los datos se han tomado en una estación
situada en dolomías estratificadas del Coniaciense,
a lo largo del flanco occidental de un pliegue
volcado de dirección Nl4OE situado en la cantera
que une Cifuentes con Canredondo. Los datos que
se van amostrar corresponden a planos de falla que
reaprovechan estructuras previas: planos de S~
subverticales de dirección NO-SE, fallas inversas
previas paralelas al pliegue y con buzamiento hacia
el NE, y finalmente, desgarres de dirección E-O y
buzamientos variables. Los criterios de campo son
inequívocos, con píanos de estratificación
rejugados, fallas con doble juego de estrías, y otros
elementos estructurales previos desplazados. La
población analizada aquí, consta de un total de 23
fallas, con 16 inverso-direccionales y 7 fallas
direccionales, seis de las cuales presentan unaligera
componente normal. Este conjunto de fallías no
presenta evidencias de simetría de ningún tipo, ya
que tanto los buzamientos como las direcciones de
las fallas son heterogéneos.
El modelo de deslizamiento proporciona un
elipsoide de deformación común de tipo inverso-
direccional (FC’ = -2.39), con una Dey según N138
~ 50 y un valor medio de 4 = 33 ±20<>.
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Por lo que respecta al método de inversión
de esfuerzos, el tensor óptimo calculado se ajusta a
un ~á = 0.5 (4> = 270) y explica 19 fallas (83%).
Dicho tensores de tipo desgarre (o~ = 04/137”; 02 =
85/3320 y 03 = 01/227”), con un valor de R = 0.18.
Sobre el círculo de Mohr las fallas explicadas
quedan proyectadas en un abanico muy amplio de
orientaciones, tanto respecto a los ejes o~ y 03, como
en el caso anterior, como también respecto a 02. lo
que indica un marcado carácter de reactivación de
los planos bajo condiciones triaxiales.
3.7.5 - DISCUSIÓN DEL
PROCEDIMIENTOPARA EL ESTUDIO DE LA
NEOFORMAClON 1 REACTIVA ClON EN
FALLAS
Lo primero que hay que resaltar es la
coherencia de los resultados con los métodos de
análisis de inversión utilizados, tanto en los casos
reales como en el análisis de todos los casos
teóricos analizados. Esto también incluye al método
de Etchecopar, el cual proporciona unas soluciones
similares al de inversión de esfuerzos, aunque
proporciona generalmente elipsoides de esfuerzos
algo más radiales.
Si aceptamos como válida la premisa de
que la simetría de los sistemas de fracturación es un
síntoma claro del carácterde neoformación de una
población de fallas, es posible detectar este carácter
mediante la aplicación del análisis poblacional de
fallas. Esta detección se puede realizar pormedio de
diferentes caminos, siendo lo más seguro utilizarlos
todos. En la figura 3.7.11 se muestra
esquemáticamente el proceso de análisis para las
dos poblaciones de fallas descritas anteriormente.
A) Aplicación del modelo de deslizamiento.
Una vez comprobado que las fallas se
ajustan al modelo de deslizamiento, en primer lugar
conviene determinar el número de direcciones de
acortamiento o de estiramiento que aparece,
separándolas en los diferentes grupos. Conviene
recordar que cuando las fallas presentan cabeceos
de 900, pueden aparecer dos direcciones de Dey
(caso radial). Una vez separadas las fallas por
direcciones de acortamiento común mediante el
diagrama e>/K’), se proyectan en el diagrama dR
que nos indica el tipo de elipsoide de deformación
al que se ajusta cada falla. De este modo, podemos
deducir si las fallas se acomodan a un sólo tipo de
elipsoide de deformación o a varios. En el primer
caso, sólo si aparecen todas las familias con
buzamientos contrarios, podremos afirmar que se
trata de una población neoformada. En el resto de
los casos (diferentes tipos de fallas, o un único tipo
de fallas pero sin sistemas conjugados) se podrá
interpretar que las fallas corresponden a superficies
previas reactivadas.
8) Proyección de los polos y las estrías de
movimiento en proyección estereográfica.
Si representamos los poíos de las fallas, y
las estrías de movimiento en proyección
esterográfica, es posible detectar a simple vista el
ajuste de los mismos a diferentes familias de
orientaciones. Sin embargo, resulta altamente
recomendable realizar diagramas de densidad así
como otros análisis estadísticos (testde aleroriedad;
Woodcock y Naylor, 1983), para tener una mayor
certeza sobre los grupos de orientaciones que se
observan. Cuando aparezcan dos o cuatro familias
de poíos, y sus correspondientes estrías, en cuyas
bisectrices se sitúan las direcciones de acortamiento
que predicen los métodos de análisis poblacional, la
población de fallas será neoformada, y en caso
contrario, reactivada (fig. 3.7.11).
C) Inversión de esfuerzos y proyección sobre el
círculo de Mohr.
Para deducir el carácter de neoformación /
reactivación con los métodos de inversión, resulta
interesante separar, en primer lugar, los grupos de
fallas que se acomoden a diferentes tensores, si se
trata de una estación polifásica. Para ello se pueden
obtener las subpoblaciones de fallas a partir de
indicios previos (observaciones de campo sobre
cronología relativa, orientaciones o tipos de fallas,
etc.), a partir de los resultados de métodos de
análisis previos (modelo de deslizamiento, diedros
rectos, diagrama y/R,...), o bien mediante la
aplicación de criterios puramente numéricos al
calcular la solución (histogramas de desviaciones
angulares).
En nuestro caso se ha elegido el modelo de
deslizamiento para subdividir las poblaciones
originales, teniendo en cuenta las observaciones de
campo. Una vez elegidas, se procede al cálculo de
los tensores que mejor ajusten a esas
subpoblaciones. Cuando se dispone de las
orientaciones y magnitudes relativas de los tres ejes
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de esfuerzos principales, así como del valor de
fricción medio, se proyectan todos los datos en el
circulo de Mohr. Las fallas explicadas porel tensor
han de quedar situadas por encima o sobre la línea
de resistencia friccional definida por un valor de
cohesión nula y el valor de fricción media. Las
fallas no explicadas han de ser mecánicamente
incompatibles, por lo que quedarán pordebajo de
esa línea de resistencia friccional.
Una vez proyectadas las fallas, si éstas
corresponden a un único elipsoide de deformación,
formaran ángulos definidos con los tres ejes
principales de esfuerzos, por lo que quedarán
proyectadas en un punto, ya sea en el exterior (caso
uniaxial) o en el interior del circulo (caso triaxial),
siendo este caso el de las fallasneofonnadas.
No obstante, tanto en loscasos presentados
como en otros muchos analizados, hemos
comprobado que, de los tres ángulos que definen a
cada falla sobre el círculo de Mohr triaxial, el que
permanece más constante cuando la población
presenta simetría definidas (tanto moclínicas como
ortorrómbicas) es el que formael polo de las fallas
con respecto al eje 02 (‘v2). Porel contrario, resulta
más frecuente que poblaciones de fallas
neoformadas, con simetría marcadas, presenten un
mayor abanico de orientaciones respecto a los
ángulos y~ y y. Esto indica que, en los casos de
fallas neoformadas analizadas, el factor más
variable ha sido la dirección de la extensión o
compresión, mientras que tanto el tipo de elipsoide
como el valor de la fricción, han permanecido con
valores más constantes.
Si, por el contrario, la disposición de las
fallas en el circulo de Mohr es aleatoria dentro del
abanico definido por la intersección entre el círculo
de Mohr y la línea de resistencia friccional, y existe
variación en los tres ángulos que forman los polos
con los ejes, entonces las fallas no presentan una
simetría definida respecto a los esfuerzos
principales y han de considerarse como planos
previos reactivados.
D) Discusión
Los ensayos triaxiales (Reches y Dieterich,
1983) demuestran que durante la fracturación se
pueden diferenciar dos etapas fundamentales, en
cada una de las cuales domina un parámetro
mecánico diferente (fig. 3.4.3):
1) Rotura: la génesis de los planos de rotura
y su orientación respecto a los ejes de esfuerzo /
deformación está controlado, en primer lugar, por la
resistencia cohesiva del material a la rotura frágil,
que depende de las propiedades mecánicas del
mismo.
2) Deslizamiento: Una vez que existen unos
píanos sobre los que acomodar la deformación
frágil (sin cambio de volumen), el proceso
dominante pasa a ser lafricción.
Dado que los métodos de inversión de
esfuerzos basados en la hipótesis de Wallace - Bou
no permiten calcular de un modo independiente la
cohesión durante la fracturación, éstos son válidos
paraexplicar los deslizamientos sobre unos planos
detenninados, pero no la génesis de esos planos,
donde juega un papel básico la resistencia cohesiva
Esta es la razón de que en la aplicabilidad de los
métodos se asume que son planos reactivados, y son
aplicables para el cálculo del tensor de esfuerzos
reducido a partir de estrías de falla originadas por
fricción.
Porel contrario, el modelo de deslizamiento
explica la geometría de las fallas que se crean bajo
condiciones triaxiales, hecho que se produce
durante el campo 1 de los test triaxiales (fig.
3.4.3).No se debeconfundir esto con identificar las
fallas que se ajustan al modelo de deslizamiento con
fallas neofonnadas, tal y como se ha discutido
anteriormente. No obstante, una vez producida la
rotura, el deslizamiento de los planos que se han
formado se puede incluir en el mismo proceso
geológico, aunque sea otro proceso físico el que lo
domine, ya que los dos se suceden en un periodo de
tiempo geológicamente insignificante. Teniendo
esto en cuenta, resultalógico pensar que el análisis
del carácterde neoformación / reactivación se debe
realizar teniendo en cuenta tanto los datos
experimentales de rotura, como los valores de
esfuerzo tangencial / normal y de fricción que
proporcionan los métodos de inversión.
Aunque el método propuesto debe servir
para analizar de un modo semicualitativo el carácter
de neofonnación y/o reactivación de una población
de fallas respecto a un tensor de esfuerzos
determinado, hay que tener en cuenta una serie de
hechos a la hora de interpretar los resultados:
4 En primer lugar, conviene considerar el
resto de los datos geológicos que puedan
proporcionar información sobre la edad o el tipo de
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4 Interpretar el carácter de las fallas
solamente a partir de los datos numéricos, sin tener
la geología regional en cuenta, puede resultar,
cuando menos, arriesgado.
4 Si se intentan analizar ambos procesos
(geometría de las roturas y deslizamiento friccional)
con los métodos tradicionales de inversión y sin
considerar la cohesión, estaremos simplificando el
problema a un caso particular (rotura bajo
condiciones uniaxiales). En este sentido, parece
claro que no sólo se forman fallas con cabeceos
puros, por lo que el análisis en el círculo de Mohr
debe incluir los casos triaxiales.
El problema del análisis del carácter de
reactivación 1 neoformación sigue, a nuestro juicio,
abierto. Sin embargo, la unión en el futuro de
diferentes lineas de investigación, tanto
relacionadas con las técnicas de inversión
(incorporación de la cohesión, presión de fluidos),
como la combinación con otras técnicas (maclas de
calcita), permitirán avanzar en el análisis del
carácter de una población de fallas respecto a un
tensor de esfuerzos.
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4- ESTRUCTURA EN SUPERFICIE DEL BORDE ORIENTAL DE LA
CUENCA DEL TAJO
4.1 - INTRODUCCIÓN
En este capitulo se realiza unadescripción
de las principales características estructurales
observables en superficie a una escala cartográfica
(1:50.000), con especial intets en la geometría y la
cinemática. Para ello ha sido necesario realizar una
síntesis cartográfica y estructural de toda la zona de
estudio, completando y modificando trabajos
previos. Estas cartografías han sido completadas
con observaciones puntuales a escala mesoscópica.
Esta síntesis de las características
estructurales en superficie ha resultado
imprescindible para alcanzar algunos de las
objetivos planteados en esta tesis, entre los que
destacan:
4 Cuantificación de la deformación. La
cartografía geológica y estructural, junto con los
datos geofísicas, han sido las dos fuentes de
información principal que han permitido la
construcción de los cortes geológicos equilibrados.
4 Análisis cinemática. Las relaciones
cartográficas entre las estructuras tectónicas y los
sedimentos relacionados, y su integración con los
datos estructurales y paleogeográficos, han
permitido establecer la evolución cinemática de las
estructuras analizadas.
4 Análisis de palcoesfuerzos. El poder
situar de un modo preciso los datos
mesoestructurales, a nivel estratigráfico y
estructural, resulta esencial para interpretar los
datos puntuales de palcoesfuerzos. Sólo localizando
con precisión los datos puntuales es posible
interpretar los paleoesfuerzos con cierta fiabilidad,
y extrapolar su distribución espacio-temporal
mediante la construcción de campos de
palcoesfuerzos.
No se ha realizado una interpretación sobre
la génesis de las estructurasen este capítulo debido
a que, para ello, resulta imprescindible integrar la
totalidad de los datos utilizados en este trabajo
(geofísica. palcoesfuerzos. relaciones tectónica-
sedimentación, etc.), por lo que este tema se aborda
más adelante (cap. 10). Debido a la gran superficie
abarcada, así como a que no es éste el objetivo del
trabajo, no se van a realizar descripciones
sistemáticas de las estructuras a escala de
afloramiento, sino que se van a analizar los
principales rasgos macroestructurales.
Las metodologías empleadas son algunas
técnicas clásicas: el análisis de fotografía aérea
(escalas 1:30.000 y 1:18.000), análisis de
ortoimágenes de satélite (imágenes Landsat del
I.G.N., a escalas 1:100.000 y 1:250.000), así como
la realización de esquemas y cortes geológicos
sobre el terreno. La base cartográfica utilizadahan
sido las hojas geológicas MAGNA de 2~ serie a
escala 1:50.000, que cubren todo el área de estudio
(algunas publicadas y otras en prensa). Además, se
han utilizado otras cartografías y síntesis
cartográficas pertenecientes a tesis doctorales
(Meléndez, 1971; Sánchez Saña, 1973; Diaz
Molina, 1978; Viallard, 1973; Rodríguez Aranda,
1995), tesis de licenciatura (Capote, 1968; Durante,
1991; Rodríguez Pascua, 1994; Muñoz Martín,
1994), y otros trabajos realizados por diferentes
autores, con objetivos muy variados (Abril Barea el
al., 1967; Sánchez Soria y Pignatelil; 1967;
Meléndez, 1969; Manera, 1981; Torres y Zapata,
1986a, b y c; Diaz Molina y Bustillo, 1985; Díaz
Molina el aL, 1989; Guimerá y Álvaro, 1990;
ITGE, 1990; DIaz Molina y Tortosa, 1996; Gómez
et al., 1996).
En el borde oriental de la cuenca del Tajo
es posible distinguir una serie de zonas o sectores
que presentan características geológicas y rasgos
estructurales diferentes entre si, por lo que la
descripción de las estructuras que afloran en
superficie se va a realizar para cada uno de estos
sectores. Las criterios utilizados para dividir la
totalidad del área en sectores con características
estructurales diferentes han sido:
1) Orientación de las estructuras (dirección
de trazas de pliegues y fallas, vergencia de las
estructuras, etc.).
2) Tipología y escala de las estructuras
geológicas presentes (tipos de pliegues y fallas
principalmente).
3) Edad de los materiales aflorantes.
Además, y debido a la gran variedad de
estructuras que afloran, la descripción de las
mismas se va a realizar de un modo ordenado. En
este sentido, se ha separado el análisis de las
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estructuras iongitudinales (paralelas ala dirección
principal del cinturón de deformación) de las
transversales yio oblicuas, describiéndose las
relaciones entreambas.
Así mismo, se ha agrupado la descripción




observadas en el campo (tal es el caso de los
pliegues asociados afallas).
Las zonas elegidas para analizar por
separado las estructuras superficiales se muestran en
lafigura 4.1.1.
Figura ¿Li: Tramos dWerenciadospara la descripción de las caracteristicas estructurales en supuficie en el borde
oriental de la cuenca del Tajo. En la figurase han representado losprincipales sistemas de fracturas..
4520
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4.2 - LA SIERRA DE ALTOMIRA
Tal y como ya se ha descrita en el capitulo
2, la Sierra de Altamira se corresponde con un
cinturón de pliegues y cabalgamientos que afectan
a la cobertera mesozaico-palcógena, la cual se
encuentra despegada del basamenta hercínico y del
tegumento del Pérmico y Triásico inferior (Sánchez
Saña, 1973).
La estructura general de dicha sierra es la
de uno o varios anticlinorios, formados por pliegues
y cabalgamientos con vergencia general hacia el O,
que se encuentran alineados según una dirección
general N-S. En los núcleos de estos anticlinorios
afloran materiales cretácicos y jurásicos, no
apareciendo en ningún caso el Triásico. Asociados
a los flancos de estos anticlinorios se encuentran
una serie de materiales paleógenos pretectónicos, y
de sedimentos del Oligocena superior y Mioceno
inferior con un marcado carácter sintectónico. Estos
últimos suelen estar afectados por discordancias
progresivas desarrolladas en los frentes de los
pliegues y cabalgamientos que conforman la Sierra
de Altamira.
Dentro de este esquema general de la Sierra
de Altamira. se pueden distinguir una serie de
tramos o sectores con características estructurales
diferentes. El límite entre estos tramos se
corresponde con zonas de deformación compleja,
donde predominan las estructuras transversales y
oblicuas a la dirección general del cinturón de
pliegues y cabalgamientos, y que pueden
considerarse como zonas de transferencia de las
estructuras longitudinales (Calassou et al., 1993).
Figura 4.2.1: Esquema estructural simp4ficado de laSierra de Altomira <izquierda), con los tres sectores diferenciados
con características estructurales diferentes. A la derecha se muestran las principalesfallas de basamento.
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Así, a partirde los datos cartográficos y de
las observaciones estructurales realizadas, se han
distinguida tres tramos principales desde el Nhacia
el 5 en la Sierra de Altamira: septentrional, central
y meridional. Estos sectores se encuentran
separados por las zonas de transferencia de Anguix
y de la zona de folía de Tarancón (Capote, 19S3;
fig. 4.2.1).
4.2.1 - SECTOR SEPTENTRIONALDE
LA SIERRA DE ALTOMIRA
Este tramo consiste en un anticlinorio de
dirección general N2OE y una anchurade entre 3 y
5 Km, y se encuentra limitado hacia el 5 por lazona
de transferencia de Anguix (fig. 4.2.2). Al E de la
Sierra de Altomira, y aunadistancia mediade unas
8 Km aflora, de un modo discontinuo, otro
anticlinorio de características similares a la Sierra
de Altamira denominado anticlinorio de Pareja -
La Puerta (fig. 4.2.2).
A> Tramo de Sacedón
Este tramo es el más septentrional de la
Sierra de Altamira, y se caracteriza por tener un
marcado carácter rectilíneo y unaorientación muy
constante de las estructuras longitudinales según
N2OE. Las estructuras compresivas sufren una
amortiguación progresiva hacia el N, hasta
desaparecer los afloramientos mesozoicos por
debajo de los sedimentos postectónicos del
Mioceno medio y superior a la altura del pueblo de
Durón. Los perfiles sísmicos de reflexión confirman
este amortiguamiento de las estructurascompresivas
hacia el N hasta desaparecer al N de Trillo, lo que
origina la unión de la cuenca de Madrid con la de
Loranca.
O Estructuras lonpitudinales. Consisten
fundamentalmente en pliegues y cabalgamientos
paralelas entre sí que presentan una marcada
vergencia hacia el O. Los pliegues tienen
geometrías en rodilla, con un flanco trasero
buzando entre 20 y 500 y un flanco delantero
subvertical o volcado. El flanco delantero suele
presentar un cierta adelgazamiento (no mayor de un
20%) resuelto mediante brechificación y/o
presencia de fallas normales de alto buzamiento, así
como planos de falla inversa. En general, estos
pliegues se pueden considerar como pliegues de
propagación de falla, debida tanto a sus
características geométricas, como a la relación con
los cabalgamientos observada. Una característica
muy generalizada de estos pliegues es la presencia
de una tendencia al aumenta progresivo del
buzamiento de los planos axiales de los anticlinales
hacia el E, típica de los sistemas de cabalgamientos
imbricados (“leading imbricate fan”). Los
anticlinales presentan sinclinales entre ellos,
especialmente en las zonas más septentrionales,
mientras que hacia el 5 desaparecen para ser
reemplazados por cabalgamientos. Los flancos de
los pliegues suelen ser rectos, y las charnelas
presentan geometrías tanto de tipo angular, como
cilíndrica (fotos 4.2.1 y 4.2.2).
Los cabalgamientos son menos frecuentes
que en otras zonas de la Sierra de Altamira, ya que
sólo afloran en el extremo occidental de la misma,
y cuando los materiales del Mioceno medio y
superior que los fosilizan no impiden su
observación. Los planos de cabalgamiento de escala
cartográfica buzan hacia el E. y no se han
cartografiado retro-cabalgamientos de escala
hectométrica o mayor. Los cabalgamientos
presentan una arquitectura imbricada vergente hacia
el O, con un incremento en el buzamiento de los
planos desde el O hacia el E. El sentido de
emplazamiento medio que se deduce de la regla del
arco es N285E.
En la foto 4.2.2 se muestra la geometría
general de la Sierra de Altamira en este sector
septentrional.
O Estructuras transversales: En este tramo
de la Sierra de Altamira, las estructuras dominantes
son desganes y fallas direccional-normales de
dirección N125E y sentido de movimiento
sinestroso. A menudo estas fallas presentan una
componente normal relativamente importante, y,
cuando lo hacen, generalmente el bloque hundido
es el situado al N.
Existe otra familia de fallas menos
frecuente, destacando las fallas de Durón y
Buendía, con dirección N7OE y sentido de
movimiento dextrosa. Este sistema de fallas
presenta evidencias de una actividad posterior, con
movimientos de tipo normal que afectan a los
materiales del Mioceno superior, y que indican una
extensión hacia el SE.
Ambas familias de fallas amortiguan la
magnitudde laestructuras compresivas de la Sierra




B) Antidinorio de Pareja - La Puerta
Presenta las mismas características
estructurales que el tramo de Sacedón, pero con un
salto vertical deducido en los cabalgamientos de
menor magnitud. Este hecho provoca una menor
expresión superficial de este anticlinoño respecto a
laSierra de Altomira, que se traduce en que la Fm.
Margas, arcillas y yesos de Villalba de la Sierra
aflora de un modo discontinuo a favor de los valles
de dirección E-O que cortan transversalmente la
estructura (en los valles del río Ompolveda y del
arroyo de La Solana). El resto del anticlinorio, fuera
de los valles transversales, se encuentra fosilizado
por los sedimentos del Mioceno medio y superior.
Los pliegues de este anticlinorio presentan una
fuerte vergenciahacia el O, llegando a alcanzar los
flancos occidentales buzamientos volcados de hasta
500, aunque generalmente se encuentran
subverticales, mientras que los flancos traseros
(orientales) buzan entre 20 y 500.
Asociado al flanco occidental de este
anticlinorio, en las proximidades de Pareja (valle de
río Ompolveda), se desarrolla la discordancia
progresiva más espectacular reconocida en la zona
de estudio (discordancia progresiva de Pareja),
donde afloran la totalidad de las unidades
sedimentarias paleógenas y neógenas definidas en
las cuencas de Loranca y de Madrid (Calvo et al?,
1990). Este afloramiento permite establecer
relaciones entre tectónica y sedimentación, así
como la datación de la edad del emplazamiento de
los cabalgamientos para este sector de la Sierra de
Altomira (foto 4.2.3).
Dado el carácter discontinuo de los
afloramientos, no ha sido posible reconocer
estructuras transversales importantes en este tramo.
Sin embargo, el hecho de que la traza rectilínea de
los valles sea paralela a los sistemas direccionales
observados en la Sierra de Altomira, unido a las
evidencias en estos valles de sufrir una actividad
extensiva posterior, sugiere la presencia de fallas
transversales a lo largo de los mismos.
Este anticlinorio se extiende hacia el N
hasta enlazar con la Cordillera Ibérica a través de
una zona estructuralmente compleja denominada
sector septentrional de enlace entre la Cordillera
Ibérica y la Sierra de Altamira, que se describe más
adelante. Hacia el 5, el anticlinorio termina a favor
de una estructura oblicua de dirección ENE-OSO
denominada folía de Buendía, que, aunque no
presenta una gran expresión superficial y se
encuentra cubierta por el embalse del mismo
nombre, se puede completar su traza cartográfica
mediante la interpretación de los datos geofísicas
(cap. 5).
C) Zona de transferencia de Angu¿r
Consiste en una zona de deformación
compleja con geometría en planta sigmoidal, en la
que se desarrollanestructuras oblicuas y se produce
el relevo de las estructuras longitudinales. En esta
zonaconfluyen dos fallas en dirección importantes
con sentidos de movimiento contrarios, cada una de
las cuales controla la geometría de uno de los
tramos en los que se divide la Sierra de Altamira.
Deeste modo, el movimiento dextroso de lafallo de
Buendía contraía la geometría del extremo
meridional del tramo de Sacedón, mientras que el
movimiento sinestrosa de la fallo de Anguix hace lo
propio con el extremo septentrional del tramo de
Buendía.
En la figura 4.2.2 se muestran las
principales características estructurales de esta zona
de transferencia, y en la fotografía 4.2.4 el aspecto
de la misma desde una vista aérea oblicua.
4.2.2 - SECTOR CENTRAL DE LA
SIERRA DE ALTOMIRA
Es el que presenta los rasgos más
característicos de la Sierra de Altamira, con una
dirección N-S de las estructuras longitudinales, y es
donde los materiales mesozoicos alcanzan las cotas
más elevadas. En este sector, a diferencia del tramo
de Sacedón, los materiales mesozoicas no llegan a
estar fosilizados completamente por los sedimentos
Miocenos.
El Sector Central, a su vez, se puede dividir
en das tramos (Buend¡¶a y Barajas de Melo)
separados entre sí por la zona de transferencia de
Albalate - Pezuela. de dirección NO-SE, y que se
desarrolla sobre una falla de basamento (Rodríguez
Aranda et al?, 1995). En la figura 4.2.3 se muestra
la cartografía geológica de este sector de la Sierra
de Altamira, incluyendo sus das limites.
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Foto 4.2.2: Aspecto general de la Sierra de Altomira en su extremo N. Se observan los pliegues de dirección
NS, el Paleógeno deformado, y como los sedimentos del Mioceno medio se sitúan en ‘on-lap sobre los
materiales deformados.
Foto 4.2.1: Geometría del anticlinal de Entrepeñas, típico ejemplo de pliegue de propagación de falla
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E) Zona de transferencia de Albalate
Presenta una dirección general N1OE, con
una geometría general sigmoidal, causada por las
zonas de transferencia de Anguix y de Albalate. El
tramo de Buendi’a presenta una mayor intensidad de
deformación que el tramo de Sacedón, lo que se
traduce en el afloramiento de materiales Jurásicos
en el núcleo de las estructuras, así como en las
mayores alturas que alcanzan los relieves formados
par los materiales mesozoicos.
4 Estructuras Longitudinales: Las
estructuras longitudinales más abundantes son los
cabalgamientos, mucho más frecuentes que en el
tramo de Sacedón, así como los pliegues asociados
a los mismos. Ambos presentan también una
mareada vergenciahacia el O, aunqueen el extremo
5 (proximidades de Jabalera), aparecen algunos
pliegues de escala kilométrica y vergenciacontraria,
asociadas a la zona de transferenciade Albalate.
La traza de los cabalgamientos frontales
situados en el extremo oriental, suele presentar un
aspecto sinuoso, debido al bajo buzamiento que
presentan (c 3Q0)• En este sector se aprecia
perfectamente en la cartografía como los niveles
yesíferosdel Paleógenomás inferior (Fm. Margas,
arcillas y yesos de Villalba de la Sierra)
constituyen un nivel de despegue local muy
importante, actuando como zonas de rellano en el
bloque de muro para las rampas de los
cabalgamientos que provienen del nivel de
despegue basal (situado en las facies Keuper
triásicas). Los cabalgamientos y anticlinales de
techo, asociados a las rampas, se encuentran
frecuentemente imbricados, tal y como se puede
observar al E de Almonacid de Zorita, en las
proximidades de la urbanización Nueva Sierra de
Madrid. Los anticlinales de techo presentan flancos
traseros con buzamientos constantes entre 20 y 50~,
y flancos delanteros volcadas o subverticales (foto
4.2.5).
4 Estructuras transversales: Consisten
principalmente en una única familia de fallas en
dirección orientadas según Nl 20-1 30E y sentido de
movimiento sinestroso. Estas fallas son menos
frecuentes y presentan un carácter más direccional
que en el tramo de Sacedón, siendo la más
importante la zona de transferencia de Albalate,
que constituye el contacto entre los tramos de
Buendía y de Barajas de Melo, y que se describe
más adelante.
Se corresponde con una falla de dirección
NE-SO que afecta al basamento de la cuenca de
Madrid, sobre la que se desarrolla una zona de
transferencia en la cobertera con sentido de
movimiento sinestroso. Esta falla está asociada a
una zona de deformación oblicua, con fuertes
inflexiones de los pliegues longitudinales tanto en
el bloque norte como en el sur, que llegan a
disponerse paralelos a la traza de la misma (fig.
4.2.2).
En esta zona de falla se han reconocido das
episodios de actividad tectónica diferente,
reflejados tanto a nivel meso como
macroestructural. En el primer episodio la falla
presenta un movimiento en dirección y sentido de
movimiento sinestrosa, actuando como zona de
transferenciade los cabalgamientos de la Sierra de
Altamira. En la segunda etapa, el salto de la falla es
de menor magnitud, con un movimiento
transtensivo con componente dextrosa (el labio
hundido es el NE). Esta doble actuación se refleja
en los sedimentos miocenos de la cuenca de
Madrid, ya que por debajo de esta zona de
deformación en la cobertera, se sitila una fractura en
el basamento, que contraía las facies y los espesores
de las series miocenas de la cuenca de Madrid
(Rodríguez Aranda et al?, 1995).
El Sector Central termina hacia el 5 en la
Zona de Fallo de Tarancón, que consiste en una
zonafracturada en la cobertera de dirección general
NE-SO, compuesta por dos sistemas de fracturas
ENE-OSO y NE-SO. Esta zonase corresponde con
una serie de fallas que afectan al basamento, y ha
sido denominada por Sánchez Soria (1973) como
acctdente del Riansares, y par Capote (1983) como
falla de Tarancón - Cañete. En este trabajo
denominamos aesta estructura como zona defalla
de Tarancón, ya que consiste en una compleja zona
de fallas de carácter normal que afectan al
basamento y controlan la sedimentación de los
materiales permo-triásicos, tal y como se muestra en
el siguiente capitulo. Por encima de este sistema de
fallas se desarrolla una zona de transferencia en la
cobertera, cuya principal característica es la
presencia de pliegues sigmoidales y fallas con
movimiento oblicuo que indican un sentido de
movimiento dextroso en relación a los pliegues y
cabalgamientos de la Sierra de Altamira (foto
4.2.6).
A) Tramo de Buendía
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Foto 4.2.4: Vista aérea oblicua de la zona de transferencia de Anguix desde la cuenca deMadrid.
Foto 4.2.5: Aspecto general de los sistemas de plieguesy cabalgamientos imbricados de dirección N-S en
el tramo de Buendía (proximidades de la urbanización Nueva Sierra de Madrid>.
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Foto 4.2.6: Sistema de fallas direccionales NR-SO desarrollados en la cobertera en la zona de fallo de
Tarancón, entre Paredes y Alcázar del Rey. Este sistema de fallas presenta un rejuego posterior de tipo
normal.
Foto 4.2.7: Cabalgamiento de dirección N-S, y pliegue asociado en materiales Jurásicos, en las
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Foto 4.2.8: Discordancia progresiva en el frente del Sector Central de la Sierra de Altomira, en las
proximidades de Barajas de Melo.
Foto 4.2.9: Cabalgamiento del Jurásico sobre el Cretácico superior, y anticlinal volcado asociado, en el
anticlinorio central del corte del Estrecho de Paredes.
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Foto 4.2.10: Fallas inversas, y zonas de cizalla asociadas, desarrolladas a favor de planos de estratificación
en elfianco oriental del anticlinal de Torrubia del Campo (estación Torrubia).
Foto 4.2.11: Sistemas defallas direccionales NE-SO y NO-SE afectando a las arenas de la Fm. Urrillas, al
O del pueblo de El Hito (Rama de Almenara, sector Meridional de la Sierra de Altomira).
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Foto 4.2.12: Retrocabalgamiento en la zona transpresiva del río Ciguela, en lasproximidades de la ciudad
Romana de Segóbriga.
Foto 4.2.13: Aspecto de los cabalgamientos y pliegues asociados en elSector Meridional de la Sierra de
Altomira en las proximidades de Uclés. Nótese el alto nivel de erosión que presentan las estructuras
compresivas en comparación al SectorCentral (foto 4.2.5).
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